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Abstrakt
Formålet med dette projekt var at finde grundvandstilstrømningen til Elverdamsåen
på Sjælland og kalibrerer en vandtemperatur model; Heat Source Model (HSM). For
at finde de mest følsomme parametre i HSM, blev en global sensitivitets analyse lavet
med High Dimensional Model Representation (HDMR) metoden. Til at kalibrere HSM
blev to globale optimerings metoder Shuffled Complex Evolution (SCE) og Markovkæde
Monte Carlo (MCMC) brugt. Disse metoder blev herefter sammenlignet på resultat og
effektivitet.
Til estimering af grundvandstilstrømning blev et Distributed Temperature Sensing
(DTS) system og vandføringsmålinger brugt. Med DTS systemet blev vandløbstem-
peraturen TW målt hver meter og hvert 6. minut i perioden d.26/4-2011 kl.21.00 til
d.27/4-2011 kl.20.36 på en strækning med længden 1742m. Med udgangspunkt i disse
data blev HSM kalibreret.
Resultatet viste at grundvandskilder kunne lokaliseres med DTS temperaturdata og
tilstrømningen kunne estimeres ved manuel fitting i HSM ud fra vandføringsmålingerne.
Der blev lokaliseret 6 direkte grundvandskilder, og over hele strækningen blev mængden
af tilført diffust grundvand estimeret.
Parametrene der er brugt i den globale sensitivitets analyse var ikke følsomme over-
for vandføringen. Vandforingen var derfor heller ikke vigtig for optimeringen. De mest
sensitive parametre blev brugt til kalibrering af sedimenttemperaturen Tsed, som på-
virkede den modellerede TW via; konduktion mellem bund og vand (Φkonduktion) og
sediment flow (Qsed). Der var et godt fit af af tidslige variationer i TW men i vandlø-
bets længde retning var fittet mindre godt. Dette kan skyldes manglende inkludering
af Dead Zones DZ i HSM.
SCE viste sig at være den bedste globale optimerings metode, da der med SCE blev
fundet den laveste minimumsværdi for afvigelsen mellem målt data og modelberegnin-
ger. SCE var betydeligt mere effektiv end MCMC, da SCE konvergerede hurtigere mod
minimum. SCE og MCMC metoderne resulterede i næsten det samme minimum (forskel
1.5%).
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Abstract
The purpose of this thesis is to estimate groundwater inflow to Evlerdamsåen at Zealand
and to calibrate an instream temperature model; Heat Source Model (HSM). To find
the sensitive parameters in HSM, a global sensitivity analysis was made using the High
Dimensional Model Representation (HDMR) method. Two different global optimization
methods, Shuffled Complex Evolution (SEC) and Markov Chain Monte Carlo (MCMC),
have been used to calibrate HSM and the results and effectiveness have been compared.
To estimate the groundwater inflow a Distributed Temperature Sensing (DST) sy-
stem and discharge measurements was used. The DTS system measured the stream
temperature TW with 1m spatial resolution and 6min temporal resolution, in the pe-
riod 26.4.2011 21.00 to 27.4.2011 20.36 for a length of 1742m. With these data, the
calibration of HSM was completed.
Groundwater sources were located using the DTS data and the inflow rates were
estimated using manually fitting in HSM. In total, six direct groundwater sources were
identified using DTS system and diffuse groundwater inflow rate was estimated. Disch-
arge was found to be insensitive to the parameters used in the global sensitivity analysis
and therefor it was not important in the calibration process. The sensitive parameters
were used to calibrate the sediment temperature Tsed, wich affected TW by; conductivi-
ty between sediment and water (Φkonduktion) and hyporoic exchange (Qsed). The fit of
TW were good in the temporal direction, but not as good in the longitudinal direction.
This could be because Dead Zones (DZ) was not included in HSM.
SCE performed faster and better in converging towards the lowest minimum of the
error between the measured and simulated values. SCE and MCMC almost found the
same minimum (1.5% difference).
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1 Indledning
Grundvand er den vigtigste kilde til vand i vandløb på Sjælland og specielt om somme-
ren er der lav vandføring1 som følge af fordampningen og op pumpning af grundvand.
Den lave vandføring betyder at vandløbstemperaturen reagerer kraftigere på solstrå-
ling og der med stiger. Dette påvirker de økologiske forhold i vandløbet [Boegh m.fl.,
2009]. Stort set alle levende organismer i vandløbet er poikiloterme, hvilket betyder
at kroppens varme stort set kun afhænger af omgivelsernes [Olsen, 2010]. Vandførin-
gen og vandløbstemperaturen har derfor betydning for hvilke organismer der kan leve
i et vandløb. De Danske vandplaner er lavet for, at sikre vandmiljøet i Danmark og
med øget fokus på vandmiljøet kan, det i fremtiden betyde at den høje vandindvin-
ding i øst Danmark skal reduceres eller omlægges. Interaktionerne mellem grundvand
og overfladevand er meget komplekse. Det er derfor svært at afgøre hvornår miljøkrav
er opnået, da der er en mangel på viden omkring indflydelsen af grundvandsindvinding,
og interaktionerne mellem grundvand og overfladevand [Bjerre, 2011].
Grundvand har en fast temperatur på omkring 8 − 9℃ i Danmark og da grund-
vandstilstrømningen er den største kilde til vand i vandløbende, giver dette sammen
med; skyggeeffekter fra vegetationen, klima og morfologi en unik termisk profil langs
vandløbet der kan relateres til grundvandstilstrømningen [Boegh m.fl., 2009].
Et Distributed Temperature Sesning (DTS) system anvender et optisk fiber kabel
som bruges til at måle vandløbstemperaturen med høj rumlig og tidslig opløsning (ned
til 1m og 30s). Kablet kan være flere kilometer langt og i dette projekt måles der på
en ca. 1.7km lang strækning af Elverdamsåen. De målte vandløbstemperatur bruges
i dette projekt til at lokalisere grundvands kilder og kalibrere en vandløbstemperatur
model [Westhoff m.fl., 2007].
Vandløbstemperatur modellen der bruges er en modificeret udgave af Heat Source
Model (HSM) udviklet af Boyd og Kasper [2003]. HSM beregner vandløbstemperaturen
og vandføringen ud fra hydrologiske data, klima data og morfologiske data, som er ind-
samlet i perioden d.26/4-2011 kl. 21:00 til d.27/4-2011 kl.21:00. For at identificere de
parametre som HSM er mest følsom overfor udføres en global sensitivitet analyse2 med
High Dimensional Model Representation (HDMR). HDMR er en matematisk metode,
der er velegnet til at beregne sensitivitet for modeller med mange parametre, og den
kan bruges til alle typer af modeller [Ziehn og Tomlin, 2009].
1 Vandføringen er vandet der passere et tværsnit af vandløbet over en given tidsperiode. Vandføringen
måles ofte i m3/s
2 En global sensitivitets analyse bruges til at beregne varierende parameter sensitivitet i et parame-
terrum
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Kalibrering er en proces, hvor modelparametre indstilles så fejlen mellem målt og
simulerede data minimeres. De simulerede data fittes derfor til de målte data.
Traditionelt har hydrologiske modeller været kalibreret manuelt, som sker ved at en
modelløren indstiller model parametrene, så modellen giver det ønskede udfald. Dette
betyder at resultatet af kalibreringen afhænger af modellerens erfaring og ekspertise.
Manuel kaliberegning er derfor en subjektiv proces, hvor modelløren vælger udfaldet.
Derudover er det ofte en langsommelig proces der afhænger af menneskelig indblanding
[Madsen, 2007]. Automatisk kalibrering er en mere objektiv proces, hvor modelløren op-
stiller en objektiv funktion f , som herefter bliver minimeret. Modelløren påvirker derfor
funktionen som opstilles, men ikke resultatet [Madsen, 2007]. I dette projekt opstilles en
objektiv funktion for HSM, hvor fejlen mellem målt og simulerede vandløbstemperatur,
samt målt og simulerede vandføring minimeres.
Global optimering er matematiske metoder der bruges til at finde det global ek-
stremum for en funktion. I dette projekt sammenlignes to forskellige globale optime-
ringsmetoder. Shuffle Complex Evolution (SCE) er en global optimerings metode der
udvikler komplekser3 via en lokal optimerings metode og Markovkæde Monte Carlo
(MCMC) bruger Bayesiansk inferens til opstilling af en Markovkæde der konvergerer
mod maksimum likelihood estimatet [Andrieu m.fl., 2003][Duan m.fl., 1993]. MCMC er
generelt en meget udbredt globale optimerings metode, hvorimod SCE er en af de mest
anvendte globale optimerings metoder inden for hydrologisk modellering. I sammenlig-
ningen vurderes hvilken af metoderne der er bedst, målt på fund af globalt ekstremum
og effektiviteten af metoden.
1.1 Problemformulering
• Er det muligt at bruge DTS data og HSM, opsat med et litteratur valgt para-
metersæt, til at kvantificere hvor meget grundvand der tilløber Elverdamsåen i
modelleringsperioden d.26/4-2011 kl.21:00 - d.27/4-2011 kl.20:36?
• Hvilke parametre i den modificerede HSM har betydning for modelleret vandløb-
stemperatur og vandføring i Elverdamsåen?
• Kan globale optimeringsmetoder bruges til at finde et »optimalt« parametersæt
for HSM, der giver det bedste fit til målt vandløbstemperatur og vandførings data?
1.2 Metode til besvarelse af problemformuleringen
I dette afsnit gives en kort forklaring af projektets opbygning mens en mere udførlig
metodebeskrivelse gives efter en række teoriafsnit.
I dette projekt tages udgangspunkt i et klassisk ikkelineært mindste kvadraters pro-
blem. I figur 1.1 vises arbejdsprocessen i projektet. Først opsættes en objektiv funktion
f , der ved hjælp af residualerne bruges til at beskrive fejlen mellem målt og simulerede
vandløbstemperatur, samt målt og simulerede vandføring. Som input til HSM gives et
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parametersæt θ = {θ1, θ2, ..., θn}, hvor θi er parameter4 i. Den øverste kasse i figur 1.1
illustrere opsætningen af selve problemet og f bruges som et mål for fitningen af HSM
til data. Udover et parametersæt bruges andre målte data som input til HSM, men
disse input ændres ikke i forhold til optimering og HDMR.
Den midterste kasse beskriver arbejdsgangen ved HDMR. Formålet med denne pro-
ces er at finde de mest sensitive parametre i forhold til f . Disse parametre bruges
videre i optimeringen. I HDMR og optimering varieres parametrene mellem nogle de-
finerede endelige grænser og de udspænder derfor et endeligt parameterrum Θ. Der
laves en Random Seach (RS) af Θ, hvilket betyder at der tilfældigt vælges et stort
antal parametersæt i Θ. For alle disse parametersæt evalueres f og ud fra dette be-
regnes sensitivitets indekset. Dimensionen af Θ er antallet af parametre og i HDMR
er der mange parametre, hvor sensitiviteten måles. I optimeringen bruges kun de mest
sensitive parametre og dimensionen af Θ er derfor mindre.
Den nederste kasse beskriver arbejdsprocessen ved optimering. Optimeringen for-
tages som sagt med MCMC og SCE så metoderne kan sammenlignes og analyseres.
Resultatet er et »optimalt parametersæt« der bedst beskriver studieområdet.
Figur 1.1 Figuren viser arbejdsprocessen ved optimeringsproblemet.
4 I optimering og HDMR varieres parametrene. Normalt vil man opfatte en parameter konstant, men i
HDMR og optimerings sammenhæng varieres parametrene. Parametrene er derfor opfattet som variable
der udspænder parameterrummet Θ.
6 Indledning
Denne generelle opsætning af et ikkelineært mindste kvadraters problem kan bruges
på mange typer af modeller, men i dette projekt bruges HSM. Projektet indledes der-
for med en teoretisk redegørelse for vandløbstemperatur modellering. Dette indebærer
teori om vandløbshydrologi og energibalanceberegninger. Dernæst følger beskrivelse af
metoderne HDMR, SCE og MCMC.
I projektet er der lavet et stort feltarbejde til indsamling af data brugt i HSM.
Derudover er der brugt GIS (Geografiske informations systemer) til udtræk af data fra
digitale kort. Den modificerede HSM er lavet i Matlab, som også er brugt til HDMR,
SCE og MCMC.
Formålet med projektet er at udvikle og parameterisere en model, der kan beskrive
sammenhængen mellem målt vandløbstemperatur og vandføring i et vandløb, samt at
bruge modellen til at kvantificere og skabe forståelse for den tidslige og rumlige dynamik
af vandløbstemperatur og og grundvandstilstrømning til et vandløb.
2 Vandløbs hydrologi
I dette kapitel gives basal teori der omhandler vandløbshydrologi. Formålet med afsnit-
tet er at der gives en generel introduktion til de processer der påvirker vandføring og
vandløbstemperatur. Der er derfor en beskrivelse af vandets kredsløb, hvor der fokuseres
på vandets bevægelse på oplandsskala. Grundvandets interaktioner med overfladevand
og morfologien omkring vandløbet har stor betydning for vandføringen, hvilket også
beskrives.
2.1 Vandets kredsløb
Vandbalancen beskriver vandets kredsløb for et opland/dræningsbassin. Vandbalance-
ligningen beskriver de processer som indgår i vandets kredsløb:
NN = Ea +Qo +Qu + PN + ∆S (2.1)
NN er nedbør, Ea er aktuel fordampningen, Qo er overfladeafstrømning, Qu grund-
vandsafstrømning, PN er op pumpning til drikkevand og ∆S som er ændringer i grund-
vandsmagasiner [Henriksen og Sonnenberg, 2003]. Vand der falder som nedbør og ram-
mer overfladen, kan enten; sive direkte gennem de øvre jordlag til grundvandet, ende
som overflade afstrømning eller fordampe fra overfladen. Derudover er der vand som
pumpes fra grundvandet til overfladen, hvilket er en menneskelig påvirkning på vandets
kredsløb. Når vand pumpes op som eksempelvis drikkevand indgår det igen i samme
processer. Dette illustreres på figur 2.1, hvor Danmarks årlige gennemsnit vises. Grund-
vandet strømmer enten direkte til havet eller udspringer som kilder i vandløb og søer.
Nedbør kan falde som regn eller sne og fordampningen sker fra vandoverflader, jord-
overflader eller fra vegetation (som transpiration). Ændringer i grundvandsmagasiner
∆S sker eksempelvis ved at vand fra grundvandet løber til et vandløb og herved bliver
til overflade vand, uden at der tilføres nyt vand til grundvandet. ∆S er en proces der
som regel kun har betydning inden for kortere tidsperioder. Grundvandsbevægelse er
ofte en meget langsom proces i forhold til de andre processer [Shaw, 1994].
2.2 Vandløbshydraulik
Vandets kredsløb beskriver hvordan vandet bevæger sig i landskabet og en af processerne
er overfladeafstrømning, der for eksempel er vand som løber i et vandløb. Vandstrømning
i vandløbet er vand i flydende form der bevæger sig ved hjælp af tyngdekraften, mod
lavere områder. Vandbevægelsen sker ved en middelstrømhastighed v (ofte i m ·s−1) og
multipliceres denne med tværsnitsarealet på vandløbet A (m2) af vandløbet, fås vand-
føringen Q (m3 ·s−1). Strømhastigheden varierer i tværsnittet af vandløbet som følge af
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Figur 2.1 Vandets kredsløb, tallene beskriver de danske årsgennemsnit i mm [Henriksen og
Sonnenberg, 2003, Side 4 Kap 6]
bunden og bankernes ruhed og derved friktionsmodstanden mellem vandet og bunden.
Der vil derfor ofte være en lavere strømhastighed ved bunden og bankerne, end midt
i vandløbet. Den maksimale strømhastighed vil ofte findes lige under vandoverfladen,
over det sted hvor vandløbet har sin maksimale dybde. Dette ses illustreret på figur 2.2
[Shaw, 1994]. Strømhastigheden variere i tværsnittet af vandløbet, med lokale forhold
og er derfor meget svær at modellere, man bruger i stedet middelstrømhastigheden v.
Bunden og bankernes ruhed betyder at der kommer et turbulent flow hvor vandet mi-
kses i alle forskellige retninger.
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Figur 2.2 Figuren til venstre viser tværsnit af et vandløb med forskellige strømhastigheder
og figuren til højre viser hastigheden som profil fra siden. DW er vanddybden og v er
strømhastigheden [Shaw, 1994, Side xx].
2.3 Grundvand - vandløbs interaktioner
I et vandløb tilføres vand fra; grundvandskilder, overfladeafstrømning, mark dræn eller
via tilløbende vandløb. Mængden af vand der tilføres fra grundvand er ofte meget stabil
inden for korte tidsperioder og vil, i en hydrograf1, ses som en forholdsvis konstant
basis vandføring. Nedbør er ustabile hændelser, som eksempelvis en regnbyge og ned-
børen vil derfor i en hydrograf, ses som et udslag hvor vandføringen stiger, når vandet
løber til vandløbet for derefter at falde til basis vandføringen. Hældningen på terrænet,
udformningen og størrelsen af dræningsbassinet har betydning for hvor hurtigt vandet
løber til vandløbet og har derfor betydning for hydrografen. Derudover har forskellige
overfladetyper betydning for hvor meget vand der siver til grundvandet. De forskellige
overfladetyper har ofte forskellig ruhed og permeabilitet (som forskellige typer jordbund
se figur 2.3). Et eksempel kan være et by område som ligger tæt på et vandløb, hvor
der er meget asfalt. Asfalten er ikke permeabel for vandet og er en meget glat overflade
sammenlignet med for eksempel jordbunden i en skov. Dette betyder at afstrømningen
vil løbe hurtigere mod vandløbet og mindre vil sive til grundvandet [Shaw, 1994].
Grundvandstilførslen til et vandløb kan deles op i to kategorier, hvor den ene er
direkte grundvandskilder og den anden er diffus tilstrømning [Boyd og Kasper, 2003].
Normalt kan grundvandstilstrømningen bestemmes med vandførings målinger og/eller
hydrograf analyser, men med et DTS system kan kilderne rumligt lokaliseres. Dette
er muligt på årstider med forskel mellem grundvandstemperatur og vandløbstempera-
tur. Hvis det antages at grundvandstemperaturen er lavere end vandløbstemperatur, vil
man kunne se et pludseligt fald i temperaturen lige efter den direkte grundvandskilde
[Westhoff m.fl., 2007]. Diffus grundvandstilstrømning er grundvand der tilføres vandlø-
bet over en længere strækning. Dette vil kunne ses ved et generelt vandløbstemperatur
fald over strækningen. Dette er dog lidt svære at kvantificere ud fra DTS målinger da
vandløbstemperaturen også kan falde i områder med skygge. En anden måde at lokali-
sere grundvandskilder på er ved kemiske målinger [Westhoff m.fl., 2007]. Hovedparten
1 En hydrograf viser vandføringen til forskellige tidspunkter (for eksempel per time eller per dag) for,
et bestemt sted på vandløbsstrækningen
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Figur 2.3 Typisk eksempel på hvordan vandet tilstrømmer et vandløb. Figuren til venstre
viser hvordan vandet tilstrømmer i en situation med sand og figuren viser hvordan vandet
tilstrømmer, hvor jorden er moræneler [Nielsen m.fl., 2003, Side 15].
af vandet der tilføres i danske vandløb kommer fra grundvandskilder [Henriksen og Son-
nenberg, 2003] og grundvandstemperaturen er ofte meget konstant omkring 8℃ − 9℃
[Boegh m.fl., 2009].
Bundlejet i vandløbet består af sedimenter, som er aflejrede partikler. Partiklerne
har forskellig størrelse og imellem partiklerne er der porer, som er fyldt med vand.
Forholdet mellem volumen af porerne og volumen af sedimentet kaldes porøsiteten η.
Lerede jorde har en større andel af mindre porer, hvor sandede jorde har en større andel
af store porer. Lerede jorde er derfor bedre til at holde på vandet end sandede jorde, da
de kapillærer kræfter er større. Dette har betydning for den hydrauliske konduktivitet2
der sammen med tykkelsen af bunden afgøre, hvor permeabel bunden er. En lerjord
har en lav hydraulisk konduktivitet og er derfor mindre gennemtrængelig end en sand-
jord som har høj hydraulisk konduktivitet [Shaw, 1994]. Jordbundsforholdene omkring
vandløbet spiller derfor en stor rolle for hvor meget grundvand der tilføres et vandløb
og hvor grundvandskilderne er [Henriksen og Sonnenberg, 2003]. I områder hvor vand-
løbet ikke er i kontakt med grundvandsspejlet kan vand sive mod grundvandet. Herved
bliver vandføringen i vandløbet mindre, men det påvirker ikke vandløbstemperaturen.
Nogle steder er der en udveksling af vand mellem sedimentet og vandløbet, hvor vandet
bevæger sig fra vandløbet til sedimentet, for så igen at løbe tilbage i vandløbet. Dette
påvirker vandløbstemperaturen da sedimenttemperaturen ofte er anderledes [Boyd og
Kasper, 2003].
På figur 2.3 ses to scenarier, hvor figuren til venstre viser nedsivningen ved en sand-
jord sandjord. Her er der mere vand som løber direkte til de øvre og nedre grundvands
magasiner, der ledes derfor forholdsvis meget grundvand til vandløbet. Det skyldes at
tyngdekraften har større indflydelse på vandnedsivningen, da der er mindre modstand
fra kapillærkræfterne. På figuren til højre er det lerjord der dominerer og vandet har
sværere ved at sive ned til grundvandet, da lerjorden har lav hydraulisk konduktivitet.
Der er derfor mere vand som løber direkte til vandløbet via dræn og sprækker.
Naturlige vandløb er ofte mæandrerede, hvilket betyder at de snor sig gennem land-
skabet. Når vandløbet er naturligt mæandrerende medfører det ofte at morfologien
omkring vandløbet er meget varierende. Som eksempel på det ses på figur 2.4 (c) at
den varierende strømhastighed aflejrer sediment, så der dannes høl og banker. Dette
2 Den hydrauliske konduktivitet beskriver vands ledningsevne i et porøst medium (her jord) målt i
m · s−1
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Figur 2.4 (a) viser et lige vandløb hvor maksimum dybden mæandrere. (b) viser et mere
mæandrerende vandløb, med banker og høl. (c) viser et meget mæandrerende vandløb, med
banker på sider og i midten, samt høl. Modificeret fra [Smithson m.fl., 2008, Side 307].
betyder at der er en meget varierende strømhastighed i vandløbet og at der er meget
varierende strømnings dynamik. I figur 2.4 (a) vises et lige vandløb og selv om det er
lige, er maksimum dybden varierende, derfor er strømningen er også varierende. Ge-
nerelt har naturlige vandløb; stor bundbredde, lav vanddybde og stor lille hældning
på bankerne, hvor lige udgravede vandløb har en lille bundbredde og topbredde, mens
hældningen af bankerne er meget stor. Det betyder at vanddybden er stor i forhold til
naturlige vandløb. Vådperimeteren3 for et naturligt vandløb er derfor ofte større end for
et udgravet vandløb, hvilket betyder at mere vand er i kontakt med bunden. Friktion
mellem bunden og vandet er derfor større i naturlige vandløb [Smithson m.fl., 2008]. I
naturlige vandløb aflejres mere sediment og specielt i områder hvor strømhastigheden
er lav samles sedimentet. På indersiden af sving er, som følge af lav strømhastighed,
tendens til at fint sediment (som sand og silt) aflejres, hvor det på ydersiden eroderes
som følge af den store strømhastighed. Derfor efterlades der ofte større partikler som
grus og sten på ydersiden af svinget. Friktionen mellem vandet og bunden afhænger
af sediment størrelsen, hvor store partikler giver større modstand end mindre partikler
[Smithson m.fl., 2008].
3 Vådperimeteren er, i et tværsnits af vandløbet, den længde af bunden og bankerne der er under
vand. Se figur 3.4
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I dette afsnit beskrives teorien bag vandløbstemperatur modellering. Dette baserer sig
i særlig grad på hvorledes det beregnes i HSM.
Vandløbstemperaturen TW afhænger af massetransport og varmetransport. Masse-
transport kan opdeles i to underprocesser advektion og dispersion.
• Advektion er vand der bevæges i nedstrøms retning som følge af tyngdekraftens
påvirkning på vandet. Advektion beskriver derfor kun den proces, hvor vand trans-
porteres med en given strømhastighed v og TW afhænger derfor kun af v. Advek-
tion kan opfattes som et laminart flow uden en intern opblanding af vandet.
• Dispersion beskriver to processer nemlig turbulens og diffusion. Turbulens er vand
der opblandes i alle retning som følge, af forskellig strømhastighed ved bunden og
midten af vandløbet (se figur 2.2). Diffusion er vand der bevæger sig som følge
af en temperatur/stofkoncentrations gradient på molekylært plan. I et vandløb
hvor vandet løber laminart, er der ingen turbulens, men dette er yderst sjældent
i naturlige vandløb.
• Varmetransport beskriver en proces hvor vandet til/fra-føres varmeenergi (Φnetto).
TW afhænger derfor af nettoenergien der er beskrevet med energibalancen [Boyd
og Kasper, 2003]. Mængden af energi som til/fra-føres afhænger af vanddybden
DW .
Udover disse processer påvirkes TW af eksterne vandkilder. Hvis der tilføres vand
med en anden vandtemperatur fra mark dræn, tilløbende vandløb eller grundvandskil-
der, ændres vandløbstemperaturen [Boyd og Kasper, 2003].
3.1 Heat Source Model
HSM består af tre moduler, et energibalance modul, et hydraulisk modul og et tem-
peratur modul. Der er grundlæggende to variable som HSM afhænger af; tiden t og
afstanden i længderetningen af vandløbet x. Dertil skal der som indput til HSM gi-
ves fysiske parametre og variable, der beskriver vegetation, klima, morfologi, fysiske
forhold omkring vandløbet og vandtilstrømnings forhold. I modellen udregnes variable
som ændrer sig med t og længden x. Dette kan eksempelvis være strømhastigheden v
eller nettoenergitilførslen Φnetto. Derudover er der input som afhænger af x, dette er
eksempelvis vegetations data og morfologi data. Input som afhænger af t er eksempelvis
klima data.
13
14 Vandløbstemperatur
Figur 3.1 viser hvordan vandløbstemperaturen (TW ) påvirkes. Figuren viser et modelsegment
i af vandløbet, hvor de processer der påvirker TW er illustreret.
På figur 3.1 ses de processer der påvirker TW , som ændres ved massebevægelse og
varmebevægelse. Energibalance modulet og det hydrauliske modul giver beregninger
der bruges i temperaturmodulet. Modulerne er indbyrdes afhængige.
HSM løses diskret, så der vælges et passende tidsskridt ∆t og længdeskridt ∆x. Sel-
ve vandløbet deles derfor ind i modesegmenter, hvor hvert modelsegment i har længden
∆x. Systemet løses for hvert t og i. Der opstilles differentialligninger for vandføring og
vandløbstemperatur, som løses med forskellige finite differences metoder. HSM er op-
stillet i Matlab og mange af modelinputtene er udtrukket via ArcGIS, forklaring af
model opsætning og input findes i kapitel 6. For hvert modelsegment estimeres forskel-
lige parametre, dette er eksempelvis vegetations højden, som via GIS er udtrukket for
hver meter, men et modelsegment er eksempelvis 100m. Derfor udregnes gennemsnittet
for de 100m, det er derfor en variabel, selv om det kan opfattes som en parameter for
det enkelte modelsegment.
3.1.1 Vandløbs hydraulik
I dette afsnit beskrives det hydrauliske modul. Q beregnes med Muskingum-Cunge
metoden, som er beskrevet nedenfor. Ud fra Q estimeres v, vådbredden WW og middel
vanddybden DW som bruges i energibalance modulet og temperatur modulet.
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Figur 3.2 Illustreret prismevolumen og kilevolumen mellem tværsnittene i og i + 1 [Boyd og
Kasper, 2003, Side 78]
3.1.1.1 Muskingum-Cunge metoden
Q afhænger af t og x og beregnes med udgangspunkt i kontinuitetsligningen (ligning
3.1). Denne ligning er opstillet med en antagelse om massebevarelse. Q kan ikke alene
beregnes ud fra kontinuitetsligningen, da v ikke relateres til vandvolumen V . Dette gøres
derfor med ligning 3.4. Muskingum-Cunge metoden tager derfor ikke udgangspunkt i
tyngdekraftens påvirkning på vandet, og en større fysisk baseret model for beregning
af Q undgås.
∂V
∂t
= ∂Q
∂x
(3.1)
Dette er den analytiske beskrivelse, men da HSM løses diskret approksimeres kon-
tinuitetsligningen med:
∆V
∆t = Qi −Qi+1 (3.2)
I HSM opfattes vandløbet som modelsegmenter, hvor der er en indgående vandføring
Qi og en udgående vandføring Qi+1 (figur 3.1). For at løse kontinuitetsligningen bruges
Muskingum-Chuge metoden, hvor ligningen løses med finite differences:
1
2(Q
t+∆t
i −Qt+∆ti+1 +Qti −Qti+1) =
∆V
∆t (3.3)
For at relatere v til V antages det at V kan inddeles i prismevolumen og kilevolumen
(figur 3.2). Prismevolumen er en funktion (f1) der udelukkende afhænger af Qi+1 og
kilevolumen er en funktion (f2) som både afhænger af Qi og Qi+1 [Shaw, 1994]. Den
samlede volumen er derfor:
V = f1(Qi+1) + f2(Qi −Qi+1) (3.4)
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Figur 3.3 Skema over finite differences ved anvendelse af Muskingum-Cunge metoden. Figuren
til venstre viser finite differences udregningerne. Figuren til højre viser initialværdier (Blå
cirkler) og randbetingelser (Sorte cirkler).
Hvis Qi er større end Qi+1 er kilevolumen positiv og f2 er positiv. Er Qi mindre
end Qi+1 er kilevolumen negativ hvilket gør f2 negativ. Ved at opfatte f1 og f2 som
lineære funktioner fås f1(Qi+1) = KM (Qi+1) og f2(Qi−Qi+1) = b(Qi−Qi+1), hvilket
kan indsættes i ligning 3.4 [Shaw, 1994]:
V = KM (Qi+1) + b(Qi −Qi+1)
= b ·Qi + (KM − b)Qi+1
= KM
(
b
KM
Qi +
(
1− b
KM
)
Qi+1
)
(3.5)
Med X = bKM er
V = KM (X ·Qi + (1−X)Qi+1) (3.6)
KM (enhed t) er en variabel der beskriver tiden det tager en flodbølge at gennemstrøm-
me sektionen og relaterer derfor v med V [Bedient og Huber, 2008]. X (dimensionsløs)
er en konstant som kan have værdier mellem 0−0.5. X beskriver vægtningen mellem Qi
og Qi+1 i modelsegmentet. Hvis X = 0 er kilevolumen lig nul. Herved vil V kun være
afhængigt af Qi+1 [Shaw, 1994]. I et naturligt vandløb har X typisk værdier mellem 0, 2
og 0, 4. KM kan estimeres som KM = ∆xc hvor c (enhed m · s−1) er bølgehastigheden
for en kinetisk flodbølge der flyder gennem modelsegmentet. I HSM er det antaget at
c = 53v (hvor v beregnes med ligning 3.13. Denne antagelse diskuteres i afsnit 8.1).
Udledning af V i ligning 3.6 kan nu indsættes i ligning 3.3 (∆V = V t+∆t − V t):
(Qt+∆ti −Qt+∆ti+1 +Qti −Qti+1)∆t
2 = KM (X·Q
t+∆t
i +(1−X)Qt+∆ti+1 )−KM (X·Qti+(1−X)Qti+1)
(3.7)
Ud fra denne ligning kan Qt+∆ti+1 udledes:
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Qt+∆ti+1 = Qti
(
∆t+ 2KMX
∆t+ 2KM − 2KMX
)
+ Qt+∆ti
(
∆t− 2KMX
∆t+ 2KM − 2KMX
)
+ Qti+1
(−∆t+ 2KM − 2KMX
∆t+ 2KM − 2KMX
)
(3.8)
Her er C1 = ∆t+2KMX∆t+2KM−2KMX , C2 =
∆t−2KMX
∆t+2KM−2KMX og C3 =
−∆t+2KM−2KMX
∆t+2KM−2KMX så:
Qt+1i+1 = C1 ·Qti + C2 ·Qt+1i + C3 ·Qti+1 (3.9)
Herved fås et system der kan løses iterativt, hvis der er givet initialværdier og
randbetingelser. På figur 3.3 er initialværdier og randbetingelser illustreret. Q00 er målt
vandføring og alle initialværdierne tildeles denne værdi (Q0i = Q00), hvilket betyder
at ∆Q
0
∆x = 0. For systemet er der kun en randbetingelse som er den målte indgående
vandføring i det første modelsegment.
3.1.1.2 Vand fra eksterne kilder
I Muskingum-Cunge metoden beskrevet ovenfor er det antaget at der ikke er nogen
udveksling af vand med omgivelserne. Som tidligere nævnt (se kapitel 2) er der processer
der resulterer i at vand tilføres og forsvinder fra vandløbet. Dette tages der højde for ved
at der i hver modelsegment (i) kan specificeres ekstern vand til/fra-førsel (Qind/Qud),
i hvert tidsskridt. Dette integreres i Muskingum-Cunge metoden ved at addere eller
subtrahere den givende vandmængde, hvor det passer i finite differences udregningerne.
QG er grundvandstilførslen i et modelsegment og indgår i Qind.
3.1.1.3 Beregning af vanddybde og strømningshastighed
Middel vanddybde (DW enhed m) og v er vigtige faktor for beregning af TW . DW har
betydning for hvor meget energi der optages i vandet, mens v styrer advektion og disper-
sion. Begge faktorer er afhængige af Q som udregnes med Muskingum-Cunge metoden.
Når Q beregnes, bruges meget få egenskaber omkring vandløbet. For at finde DW for
hvert enkelt modelsegment, ses tværsnittet af et modelsegment som en åben trapez,
med bankerne som de ikke parallelle sider, se figur 3.4. Bundbredden (WB) er den korte
parallelle side og topbredden (WBF ) som den lange parallelle side. Afstanden mellem
bunden og topbredden er den maksimale dybde (DBF ) og hældningen af bankerne be-
tegnes med Z. Hvert modelsegment har en hældning (S0) som det ses på figur 3.2.
Forholdene er meget idealiseret i forhold til naturlige vandløb og gennemsnittet af de
forskellige parametre beregnes i HSM. I hvert modelsegment er der derfor afvigelser i
forhold til virkeligheden.
Vådperimeteren PW på et tværsnit af vandløbet, er længden på berøringslinjen
mellem bund, banker og vand, der i en trapez beregnes som:
PW = WB + 2 ·DW ·
√
1 + Z2 (3.10)
hvor DW er vanddybden og tværsnits arealet på vandløbet A gives ved:
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Figur 3.4 Et tværsnit af vandløbet idealiseret ved en trapez
A = DW (WB + Z ·DW ) (3.11)
Vådbredden WW er givet ved:
WW = WB + 2 · Z ·DW (3.12)
Disse variable afhænger alle af DW , som afhænger af Q. Fra Muskingum-Cunge
metoden er Q beregnet til alle tidesskridt og hvert modelsegment [Shaw, 1994]. Ud fra
Q kan v estimeres på følgende måde:
Q = A · v = 1Mannings nAR
2
3
hS
1
2
0 (3.13)
Denne ligning kaldes Mannings formel, hvor Mannings n er en empirisk konstant, der
beskriver modelsegmentets ruhed. Mannings n er dimensionsløs og har typisk værdier
mellem 0.025 og 0.14 for forskellige typer af naturlige vandløb. Rh er den hydrauliske
radius Rh = APW . v afhænger af den empiriske konstant Mannings n, der som A og Rh
kan variere for forskellige modelsegmenter. Derudover relaterer formlen DW direkte til
Q, som vi skal se udnyttet her:
Q = A · v (3.14)
= 1Mannings nAR
2
3
hS
1
2
0 (3.15)
= 1Mannings nA
(
A
PW
) 2
3
S
1
2
0 (3.16)
= 1Mannings nDW (WB + Z ·DW )
(
DW (WB + Z ·DW )
WB + 2 ·DW ·
√
1 + Z2
) 2
3
S
1
2
0 (3.17)
Her erWB , Z, S0 kendte for hvert modelsegment og der er så tilbage at løse ligningen
for DW . På den måde kommer man uden om at beregne V og alt afhænger i stedet af
Q.
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Når TW skal beregnes bruges middel vanddybden DW der beregnes som:
DW = −12
(
DW (−2WW +WB)
WW
)
(3.18)
Disse input beskrives for hvert modelsegment og det er nok at kende gennemsnits bund-
bredden WB , gennemsnits hældningen Z, Mannings n, S0 og Q for hvert modelsegment
til beregning af A, PW , DW , DW og WW .
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Figur 3.5 Illustration af energifluxe til beregning af vandløbstemperatur. Oversat fra [Boyd
og Kasper, 2003, Side 28]
3.1.2 Energibalancen
I dette afsnit beskrives energibalance modulet i HSM. Energibalancen er modelleret
med algebraiske ligninger, men i rapporten er processerne beskrevet uden ligningerne,
da der kun er få ændringer i forhold til Boyd og Kasper [2003]. Ændringerne kan findes
i Appendiks B ellers henvises der til Boyd og Kasper [2003]. Derudover fokuseres der i
projektet på optimering af TW og Q.
Energibalancen for et vandløb kan beskrives med følgende processer:
• Netto solstråling (diffust og direkte kortbølget stråling) ΦSol (Se figur 3.5)
• Netto langbølget stråling ΦLang (ind og udgående)
• Konduktion1 mellem vandet og bunden ΦKonduktion
• Atmosfærisk konvektion2 mellem vand og luft ΦKonvektion
• Evaporation (latente varmeflux) ΦEvaporation
Disse forskellige energiprocesser udgør tilsammen nettoenergien Φnetto = ΦSol +
ΦLang+ΦKonduktion+ΦKonvektion+ΦEvaporation, som er den resulterende mængde energi
der tilføres eller forsvinder fra vandet (måles ofte i W ·m−2). Φnetto beregnes for hvert
modelsegment og tidsskridt. Derudover er det en meget kompleks størrelse at beregne
da mange af processerne afhænger af TW og DW og er indbyrdes afhængige. Der vil
herefter følge en beskrivelse af de nævnte processer i energibalancen.
3.1.2.1 Solstråling
Når solen emittere stråling mod jorden absorberes en del af strålingen af vandoverfladen
og omdannes til varmeenergi. Solstråling er den største kilde til energi i energibalancen
1 Konduktion er en varmebevægelsen i et medie uden at mediet bevæger sig, forsaget af hurtigt vibre-
rende (varme) molekyler interagere med langsommere (kolde) molekyler og herved overføres kinetisk
energi mellem molekylerne.
2 Konvektion er den sensible varmeenergi der flyttes mellem vand og luft som sker ved turbulent og
fri konvektion.
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og udsendes hovedsageligt som kortbølget stråling. Den kortbølgede3 stråling er den
kraftigste i den forstand at solen emitterer mest af denne. Solstrålingen lige udenfor
atmosfæren kan ses som konstant og når strålingen går gennem atmosfæren møder den
skyer, vanddamp, partikler m.m. Herved absorberes noget af strålingen i atmosfæren og
andet reflekteres i alle retninger. Den meste stråling når overfladen og denne del kaldes
den direkte solstråling. Den del af strålingen som reflekteres spredes i mange retninger
mellem jorden og atmosfæren kaldes diffust stråling, og er den dominerende solstråling
når det er overskyet [Oke, 1987].
3.1.2.2 Solstråling ved vandoverfladen
Tages der udgangspunkt i et fast punkt p lige over vandoverfladen, kan den direkte
solstråling afskæres af træer og banker, og der er derfor kun diffus stråling ved p (skyg-
geeffekt). I HSM beregnes dette ved at opfatte midten af et modelsegment som punktet
p, hvor ud fra solens position og skyggeforhold beregnes (figur 3.6). Ved at kende posi-
tionen (længde- (θl), bredde-grader (θb) og højden over havoverfladen (h)) for punktet
beregnes solhøjden4 θSA og Azimuth vinklen5 θAZ for hvert tidsskridt.
Skyggeforholdene beregnes i 7 retninger (NØ, Ø, SØ, S, SV, V, NV), hvor der i hver
retning indsamles 4 datapunkter om vegetations højde (Vh), vegetations tæthed (Vd) og
højde over vandoverfladen (h) samt vinklen mellem bankerne og vandoverfladen θtopo.
Mellem hver datapunkt er der 4 meter og for hvert punkt afgøres længden af vegetations
skyggen (SLV ). Er SLV længere end afstanden til p er der vegetationsskygge og er θSA
mindre end θtopo er der fuld skygge fra bankerne. Hvis der er vegetationsskygge afgører
Vd og SLV , hvor meget direkte stråling der går gennem vegetationen [Boyd og Kasper,
2003].
3.1.2.3 Transmission og absorption
Når solstrålingen rammer vandoverfladen reflekteres en del af strålingen. Den mæng-
de af stråling der reflekteres afhænger af Zenith vinklen θZE . Hvis θZE er lille (midt
på dagen) reflekteres mindre stråling end hvis θZE er stor. Den resterende solstråling
som rammer vandsøjlen transmitteres enten her igennem eller absorberes. Den mængde
der absorberes afhænger af vanddybden og længden gennem vandet det passerer. Den
energi der absorberes er varmeenergien vandet optager fra den direkte solstråling. Den
transmitterede solstråling rammer bunden, hvor noget af enegien absorberes af sedi-
mentet og indgår i konduktionen mellem bunden og vandet (ΦSol_optag_ bund). Resten
reflekteres og afgiver igen energi til vandet [Boyd og Kasper, 2003].
3.1.2.4 Langbølget stråling
Temperaturen på et legeme styrer bølgelængden af strålingen som emitteres og derfor
udsender både jorden og atmosfæren stråling med lang bølgelængde. Atmosfæren er god
til at absorbere den langbølgede stråling hvilket gør det til er et mere komplekst system.
3 ved kortbølget stråling forstås bølgelængder mellem 0, 15µm(ultraviolet) til 3µm(nær-infrarød) og
ved langbølget stråling forstås bølgelængder mellem 3µm til 100µm(infrarød) [Oke, 1987]
4 Solhøjden er vinklen mellem det horisontale plan på vandoverfladen og solens stråle. Ved solopgang
er vinklen 0◦ og i Zenith θZE (normalen til det horisontale plan) er den 90◦ [Boyd og Kasper, 2003]
5 Azimuth vinklen er vinklen mellem nord og solensretning projekteret ned på det horisontale plan
[Oke, 1987]
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Figur 3.6 Træer og bankers skygge over et vandløb [Boyd og Kasper, 2003, Side 14]
Mængden af langbølget stråling der emitteres kan beskrives med Stefan Bolzmanns lov:
ΦLangbølget = εσT (3.19)
hvor σ er Bolzmanns konstant [Oke, 1987]. T er temperaturen i vandet eller i luften
og ε er emissiviteten. Når ε = 1 udsendes sort legeme stråling svarende til at legemet
udsender maksimal stråling. Dette er ikke tilfældet for vand eller vegetation som antages
at have en emissivitet på 0, 96 [Boyd og Kasper, 2003]. Atmosfærens emissivitet varierer
og afhænger af lufttemperaturen (Tluft), skydækket (S) og luftfugtighed (H).
Det langbølgede strålingsbalance for et vandløb deles op i 3 betydende processer,
indkommende langbølget stråling fra atmosfæren (ΦLang_atm), indkommende langbølget
stråling fra omkring liggende vegetation (ΦLang_veg) og udgående langbølget stråling
fra vandløbet (ΦLang_ud) [Boyd og Kasper, 2003]. ΦLang_atm består af langbølgede
udstråling atmosfæren selv udsender mod jorden, denne proces giver altid et positivt
bidrag til energibalancen. ΦLang_atm er beregnes ud fra ligning 3.19 og udsynet til
himmelen (θvts6). ΦLang_veg er den stråling vegetationen emitterer mod vandløbet og
er kun gældende hvis der er vegetation omkring vandløbet. ΦLang_veg giver et positivt
bidrag til energibudgettet og beregnes også ud fra θvts og ligning 3.19. ΦLang_ud er den
stråling som udsendes fra vandløbet mod atmosfæren og giver altid et negativt bidrag
til energibudgettet. Samlet kan det langbølgede strålingsbudget opgøres som:
Φlang = ΦLang_ud − ΦLang_atm − ΦLang_veg (3.20)
6 θvts beskriver forholdet mellem det himmel der kan ses og det vegetation der kan ses. Man kan her
forstille sig et billede taget med »fiskeøje« optik fra overfladen af vandløbet op mod himlen. θvts er så
himmel arealet delt med vegetationsarealet [Oke, 1987].
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3.1.2.5 Konduktion mellem vand og bund
Konduktion7 er en proces hvor varmeenergi transporteres mellem medier som følge af
en varmegradient mellem medierne. Varmeenergien flyttes fra det varme legeme til det
koldere legeme og med tiden vil der ske en reduktion i differencen her imellem. I dette
tilfælde er medierne bunden og vandet i vandløbet. Sedimentet under vandløbet er
opfattet som en buffer med dybden Dsed, der har sedimenttemperaturen Tsed [Boyd og
Kasper, 2003]. I figur 3.7 vises processerne ved beregning af Tsed og derved ΦKonduktion.
Der indgår 4 energifluxe; ΦKonduktion, ΦSed, ΦGrundvand og ΦSol _optag _ bund. Derudover
kanQsed påvirke TW og Tsed ved at, vandet optager/afgiver varme til henholdsvis vandet
og sedimentet.
• ΦKonduktion er konduktionen mellem vandet i vandløbet (TW ) og sediment bufferen
Tsed.
• ΦSed beskriver den varmeenergi der flyttes når vand løber fra vandløbet til sedi-
mentet, for der efter at løbe tilbage til vandløbet (Qsed). Vandet løber fra vand-
løbet, med temperaturen TW , ned i sedimentet der har temperaturen Tsed. Der
er derfor en varmegradient herimellem og denne konduktion beskrives som ΦSed.
Denne flux afhænger af TW , Tsed, Qsed, WW og termiske egenskaber for vand og
sediment.
• ΦGrundvand er energifluxen der opstår som følge af en temperaturgradient mellem
sediment bufferen (Tsed) og undergrunden (TG).
• ΦSol _ optag _ bund er energien som optages af sedimentet fra solindstrålingen.
Nettoenergien som sedimentet tilføres beregnes som:
Φnetto _ sediment = ΦSol _ optag _ bund − ΦKonduktion − ΦSed − ΦGrundvand (3.21)
Sammenspillet mellem sedimentet og vandet i vandløbet har stor betydning for
TW og ofte kan sedimentet fungere som en tidsbuffer. Dette skyldes at der om dagen
optages varme i sedimentet, som om aftenen og natten frigives fra sedimentet til vandet
i vandløbet [Loheide og Gorelick, 2006].
3.1.2.6 Atmosfærisk konvektion
Atmosfærisk konvektion er også kendt som den sensible varmeflux og er en proces der
sker mellem vandoverfladen og luften lige over vandløbet. Den er sensibel da det er
den varmeenergi man kan måle der udsendes fra vandløbet, i modsætning til latent
varme hvor energien bruges til omsætning fra flydende vand til vanddamp ved samme
temperatur. Konvektion skyldes den varme gradient der er mellem vandoverfladen og
luften, altså forskellen mellem Tluft og TW . Konvektion er i kontrast til konduktion som
sker i faste materialer, hvor konvektion sker ved diffusion og advektion8. I luften og vand
er konvektion den massebevægelse der sker når eksempelvis en luftmasse opvarmes så
densiteten af luften falder i forhold til den omkringliggende luftmasse og herved stiger
den varmeluft som en luftboble. Konvektionen har mindre betydning for energibudgettet
for vand da meget af energien bruges til evaporation(latent varme) og forholdet mellem
den sensible og latente varmeflux er givet ved Bowen ratio Br. Br er forholdet mellem
7 Dette afsnit er nyt i forhold til manualen udviklet af Boyd og Kasper [2003], men metoden bruges i
HSM v.8. Der findes ingen manual for HSM v.8 og processen er derfor beskrevet ud fra HSM v.8
8 advektion er bevægelse af masse i flydende form, her som følge af en temperaturforskel
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Figur 3.7 viser processerne ved konduktion mellem vand og bund. Processerne bruges også til
at udregne Tsed
den sensible og latente varmeflux og estimeres i HSM ud fra temperatur forskellen og
den relative luftfugtighed H. Br er dimensionsløs og værdien er mellem nul og et. Br
vil normalt ved varm luft og koldt vand være lav så evaporationen er dominerende.
Hvis vandet er varmere end luften vil Br nærme sig 1, da luften kan indeholde mindre
vanddamp [Arya, 1988].
3.1.2.7 Evaporation
Evaporation er processen, hvor vand fra vandløbet tilføres energi så det fordamper,
herved bruges energi til at omdanne vand i flydende form til vanddamp ved samme
temperatur. Mængden af vand der udveksles mellem vandoverfladen og luften er ca.
2− 3 kgm2·s 9, men hvad der netto tilføres eller fjernes er meget mindre [Arya, 1988, Side
183]. Hvis vandmætningen10 af luften er lav og Tluft høj er evaporationen størst. Når
luft med en given vandmætnings procent afkøles så dugpunktet nås kondenseres vandet.
Kondensering sker altså ved at Tluft i luftmassen falder (så den maksimale mængde af
vand indhold falder) i luft massen. Luften indeholder derfor mere vanddamp end den
kan og vandet samler sig som dråber så det føres tilbage til fast form. Vindhastigheden
(W ) har en stor betydning for evaporationsraten, da luftens »tørrings« evne er større.
Evaporationen afhænger af; solstrålingen som går gennem vandet ΦSol _ vand, ΦLang,
Tluft, TW , vandmætningen af luften og W ved vandoverfladen. Evaporationen beregnes
i HSM via Penmans ligning, se Penman [1948].
3.1.3 Temperaturberegning
I dette afsnit beskrives temperatur modul i HSM. For at beregne TW bruges en partiel
differentialligning, der beregner TW med input fra det hydrauliske modul og energiba-
lance modulet. Ligningen opstilles analytisk, men løses med en finite differences metode
udviklet af MacCormack [1969], hvor der også tages højde for eksterne vandkilder. Der
er derfor først et afsnit der beskriver den analytiske tilgang, hvorefter MacCarmack
metoden beskrives. Til sidst vises hvordan eksterne kilder påvirker TW .
9 Dette er på mikroskala og sker inden for den nærmeste millimeter af vandoverfladen, hvor den
beregnede udveksling er i 2 meters højde.
10 Vandmætningen af luften afhænger af lufttemperaturen, varmere luft kan indeholde mere vanddamp.
Hvis luften er fuldt vandmættet ved en given temperatur siges den at nå dugpunktet.
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3.1.3.1 Analytisk beskrivelse
Som tidligere beskrevet ændres TW med følgende tre processer advektion, dispersion
og netto energitilførsel. Vandløbstemperaturen beskrives derfor med den ikke lineære
parabolske partielle differentialligning:
∂TW
∂t
= −v · ∂TW
∂x
+DL · ∂
2TW
∂x2
+ Φnetto
c · ρ ·DW
(3.22)
Her er DL er dispersion koefficienten, c er vands specifikke varmekapacitet (4187 Jkg·℃ )
og ρ er vands massefylde (1000 kgm3 ). DL er en variabel som der er i litteraturen er stor
usikkerhed omkring, men her er valgt en beregningsmetode af Kashefipour og Falconer
[2002]:
DL = Kdisp ·DW v v
Us
, Us =
√
g ·DW · S0 (3.23)
Us er friktionshastigheden som opstår på grund af bundes ruhed. Det ses i ligningen,
hvis DW stiger (herved stiger Q og v også) bliver DL større og der er mere turbulens,
men ved høje strømhastigheder kan vandløbet være advektivt domineret, hvilket bety-
der der er et mere laminart flow. Dette tages der ikke højde for i HSM (se afsnit 8.1).
Kashefipour og Falconer [2002] fandt den empiriske konstant Kdisp til at være 10.613,
men der findes i litteraturen forskellige metoder til beregning af DL (Se evt. [Fisher,
1980]) og Kdisp er fundet med stor unøjagtighed. Derudover er Kdisp fundet ud fra
data målt i større vandløb og floder, hvilket ikke nødvendigvis er repræsentativt for
mindre vandløb. I HSM udviklet af Boyd og Kasper [2003] bruges en beregningsmetode
udviklet af Fisher [1980], og der er her fortaget en ændring i forhold til den oprindelige
HSM.
Differentialligningen består af 3 led, hvor −v · ∂TW∂x er den temperaturændring forsa-
get af advektiv massebevægelse. DL · ∂2TW∂x2 er ledet der beskriver dispersion og Φnettoc·ρ·DW
er temperaturændringen nettostråling bidrager med.
3.1.3.2 MacCarmack finite differences metode
Til beregning af ligning 3.22 bruges en numerisk metode udviklet af MacCormack
[1969]. Til metoden bruges forlæns/central/baglæns finite differences samt Eulers me-
tode [Boyd og Kasper, 2003], som er beskrevet i appendiks A.
I MacCarmack metoden beregnes først en hældning h1 for T tWi ud fra forlæns finite
differences. Dette bruges til at estimere et punkt T t+∆tWi , hvor ud fra en ny hældning
h2 beregnes ud fra baglæns finite differences. Middelværdien af h1 og h2 hældninger
bruges derefter som hældning for den endelige udregning af T t+∆tWi .
h1 = −v
T tWi+1 − T tWi
∆x +DL
T tWi+1 − 2T tWi − T tWi−1
∆x2 +
(Φnetto)ti
c · ρ ·DW
(3.24)
Her bruges forlæns finite differences til estimering af ∂TW∂x , som bruges til at udregne
advektion. Der bruges central finite differences til estimering af ∂
2TW
∂x2 , som beskriver
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Figur 3.8 Finite differences skema over MacCarmick metoden
dispersion. Φnetto afhænger af tiden (t) og modelsegmentet (i) og udregnes herfor. Til
beregning af første »gæt« på T t+∆tWi bruges nu Eulers metode:
T t+∆tWi = T
t
Wi + h1 ·∆t (3.25)
Dette er det første bud på en ny vandløbstemperatur, men for at lave beregningen mere
præcis beregnes en ny hældning h2 ud fra T t+∆tWi :
h2 = −v
T t+∆tWi − T t+∆tWi−1
∆x +DL
T t+∆tWi+1 − 2T t+∆tWi − T t+∆tWi−1
∆x2 +
(Φnetto)ti
c · ρ ·DW
(3.26)
Her bliver ∂TW∂x estimeret med baglæns finite differences, hvilket er forskelligt fra ligning
3.24. ∂
2TW
∂x2 bliver igen estimeret med cental finite differences. Der er nu tilbage at
beregne T t+∆tWi :
T t+∆tWi = T
t
Wi +
h1 + h2
2 ∆t (3.27)
På figur 3.8 ses finite differences skemaet som T t+∆tWi løses ud fra. Ligningen bliver
løst i tiden og afstanden i vandløbs retningen og det er nødvendigt at give begyndelses
værdier og randbetingelser (begyndelsesværdierne og randbetingelserne er illustrativt
vist i figur 3.8). Som begyndelsesværdi gives der i hvert modelsegment en målt vand-
løbstemperatur, således at T 0Wx = T 0W0 . Hele vandløbet har derfor den samme vand-
løbstemperatur til tiden 0 og ∆TW∆x = 0. I den ene randbetingelse gives der i hvert
tidsskridt en målt vandløbstemperatur (T tWi=0 = Målt vandløbstemperatur) og i den
anden randbetingelse gives ∆TW∆t = 0.
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3.1.3.3 Vandtilførsel fra eksterne kilder
Ekstern vandtilførsel til vandløbet kan som sagt ske ved et tilløbende vandløb, tilløben-
de dræn, grundvandskilder og sediment flow Qsed11. Herudover kan vand forsvinde fra
vandløbet ved at sive til grundvandet eller vandløbet kan dele sig så en del af vandførin-
gen forsvinder for det modellerede vandløb. Når vand tilløber vandløbet har det ofte en
anden temperatur end vandet i vandløbet og dette resultere i en ny vandløbstemperatur.
Den samlede temperaturændring for hvert modelsegment beregnes som:
∆TWi =
(TWi · Vi) + (Tind · Vind)
Vi + Vind
(3.28)
hvor ∆TWi er vandløbstemperaturen ændringen efter anden vandtilførsel, TWi er vand-
løbstemperaturen før anden vandtilførsel, Tind er temperaturen på det tilløbende vand,
Vi er vandvolumen fra vandløbet og Vind er vandvolumen fra det tilløbende vand. Hvis
vand forlader vandløbet ændre det ikke på vandløbstemperaturen, men på Qi, således at
vandføringen bliver mindre til den pågældende tid i modelsegmentet. Disse beregninger
inkluderes i MacCormack metoden. Der er her en ændring fra den originale HSM, da
der her bruges V i stedet for Q. V er i stedet estimeret via Muskingum-Cunge metoden
i ligning 3.6.
Qsed beregnes i HSM som en procentdel af vandføringen Qi i hvert modelsegment,
der antages at komme op samme sted, men med en ny temperatur (Sediment tempera-
turen Tsed). Disse beregninger inkluderes i MacCormack metoden.
11 Sediment flow er det vand som siver ned i sedimentet i bunden for der efter at komme tilbage til
vandløbet med sedimentets temperatur Tsed.
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4 Global sensitivitets analyse med
RS-HDMR
I dette kapitel beskrives teorien bag High Dimensional Model Representation HDMR.
Selve opsætningen af den globale sensitivitets analyse findes i afsnit 6.5. HDMR er en
variansbaseret matematiskmetode til beregning af globale sensitiviteter for modelpara-
metre. HDMR er en mere effektiv metode end eksempelvis Sobels metode, da mange
simulerings punkter estimeres med ortonormale polynomier [Li m.fl., 2002a]. Som be-
skrevet i indledningen varieres parametrene i HDMR, en parameter skal derfor opfattes
som en variabel i denne sammenhæng.
Sensitiviteten udregnet med HDMR kaldes sensitivity indices og kan oversættes til
sensitivitets indekset. Denne globale sensitivitet kan ikke sammenlignes med den tra-
ditionelle beskrivelse af lokale sensitiviteter, der udregnet som den partielle afledte i
punktet x0,
(
∂f
∂θi
)∣∣∣
x0
, hvor θi er parameter i [Sobel, 2001]. Generelt er beregning af
lokale sensitiviteter en meget anvendt metode, men i mange komplekse modeller er sen-
sitiviteten varierende i parameterrummet. Den mest simple globale sensitivitets analyse
er Weighted Average of Local Sensitivities (WALS), hvor et vægtet gennemsnit at lokale
sensitiviteter giver den globale sensitivitet. I WALS vælges M tilfældige punkter i Θ
og modellen skal evalueres 2nM gange (n er antallet af parametre), for at beregne den
globale sensitivitet [Zhang og Rundel, 2006]. Det er derfor ikke en effektiv metode og
i forhold til HDMR, hvor der skal laves M modelevalueringer, for at finde det globale
sensitivitets indeks.
Den samlede varians1 D for objektiv funktionen f , kan i HDMR opsplittes i hvert
enkelt inputparameters bidrag til D.
D =
∑
i
Di +
∑
i<j
Dij + ... (4.1)
hvor Di er delvariansen fra en enkelt parameter og Dij er delvariansen fra to parame-
tre, og så videre. Denne information om variansen bruges til at beregne sensitivitets
indekset for alle parametre [Li m.fl., 2002a].
HDMR er en matematisk metode, hvor kun parametrene θ1, θ2, ..., θn og objektiv
funktionen f bruges til at beregne sensitivitets indekset. Sensitivitets indekset beregnes
derfor i forhold til f (Objektiv funktionen er beskrevet i ligning 6.1 i afsnit 6.4). HDMR
er en black box metode og alle typer af matematiske modeller kan bruges. I HDMR
undersøger man selve den matematiske model og ikke en løsning, som man gør i en lokal
1 Den samlede varians opfattes ikke som variansen kendt fra statistik og betegnes derfor med D.
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sensitivitets analyse. Den globale sensitivitet er ikke kun knyttet til model parametre
men kan også beregnes for eksempelvis initial værdier og randbetingelser, på samme
måde kan der eksempelvis indgå flere løsninger. Det er derfor en meget robust metode og
selv om komponentfunktionerne estimeres med ortonormale polynomier, kan relationen
mellem parametre og f godt være diskontinuert [Rabiz og Alis, 1999].
I dette projekt bruges en software pakke kaldet GUI-HDMR udviklet af Ziehn og
Tomlin [2009] og metoden der bruges kaldes Random Sample2 HDMR (RS-HDMR).
I RS-HDMR skal alle parametre skaleres så 0 ≤ θi ≤ 1 for alle i. Herved trans-
formeres parameterrummet Θ til en enheds hyperterning3 Kn = {θ1, θ2, ..., θn} med
dimensionen n. I RS-HDMR er der en relation mellem parametrene og f , kaldet en
ANOVA4 repræsentation [Sobel, 2001]:
f(θ) = f0 +
n∑
i=1
fi(θi) +
∑
1≤i<j≤n
fij(θi, θj) + ...
+
∑
1≤i<j≤n
fi1,i2,...,in(θi1 , θi2 , ..., θin) + ...+ f12...n(θ1, θ2, ..., θm) (4.2)
hvor f(θ), θ = θ1, θ2, ..., θn, er en funktion sammensat af komponentfunktioner. f0 er en
konstant der ikke variere i Kn og beskriver den gennemsnitlige effekt parametrene har
på f(θ). fi(θi) beskriver hvert enkelt parameters effekt på f(θ) og er en førsteordens
komponentfunktion. fij(θi, θj) er en andenordens komponentfunktion, der beskriver
den samlede effekt fra parametrene θi, θj osv. ligning 4.2 ligner til forveksling en Tayler
approksimation, men ANOVA repræsentationen er altid eksakt og endelig [Rabiz og
Alis, 1999]. Erfaringer viser at komponentfunktioner af orden højere end to er af mindre
betydning og f(θ) kan derfor approksimeres som [Li m.fl., 2002b]:
f(θ) ≈ f0 +
n∑
i=1
fi(θi) +
∑
1≤i<j≤n
fij(θi, θj) (4.3)
f(θ) består her af komponentfunktionerne fra nulte- til andenordens led og det er præ-
cist første- og andenordens leddene der senere skal repræsenteres med ortonormale
polynomier. En anden egenskab ved ANOVA repræsentationen er, per definition, at
integralet af alle komponentfunktionerne er indbyrdes ortogonale og man kan derfor
udlede komponentfunktionerne som:
f0 =
∫
Kn
f(θ)
n∏
1
dθi (4.4)
fi(θi) =
∫
Kn−1
f(θ)
n∏
k=1,k 6=i
dθk − f0 (4.5)
fi,j(θi,j) =
∫
Kn−2
f(θ)
n∏
k=1,k 6=i,j
dθk − fi(θi)− fj(θj)− f0 (4.6)
2 Random sample betyder at der udtrækkes tilfældige parameterværdier fra Θ.
3 Hyperterning kommer af det engelske ord hypercube
4 ANOVA kommer af »analysis of varians«
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Dette er eksakte løsninger på komponentfunktionerne, men de kan approksimeres med
Monte Carlo integration. Der udtages derfor tilfældigtM punkter i Θ og for hvert punkt
evalueres f . Herefter nedskaleres alle parametre mellem 0 og 1, så de udspænder Kn.
Der er derfor konstrueret to tabeller:
θ
(1)
1 θ
(1)
2 . . . θ
(1)
n
θ
(2)
1 θ
(2)
2 . . . θ
(2)
n
...
... . . .
...
θ
(M)
1 θ
(M)
2 . . . θ
(M)
n
 ,

f(θ(1))
f(θ(2))
...
f(θ(M))
 (4.7)
hvor første tabel indeholder de nedskalerede parameterværdier og den anden tabel in-
deholder de tilhørende funktions værdier. Disse diskrete tabeller er det eneste der skal
gives som input i GUI-HDMR og herfra kan f0 approksimeres som:
f0 =
∫
Kn
f(θ)
n∏
1
dθi ≈ 1
M
M∑
s=1
f(θ(s)) (4.8)
Det ses at f0 er approksimeret som middelværdien af f , med et sample på M punkter.
Komponentfunktionen fi(θi) kan på samme måde approksimeres, men dette kræver at
en parameter θi holdes konstant, mens de resterende parametre varieres. Der skal derfor
laves et Random Sample for hver parameter, så nM tilfældige punkter bruges. For at
approksimere fij(θi, θj) skal der bruges n2M punkter, da to parametre skal holdes
konstant og alle kombinationer skal bruges. Antallet af nødvendige model evalueringer
stiger derfor eksponentielt med ordnen på komponentfunktionen [Li m.fl., 2002b]. For
at reducere antallet af model evalueringer approksimeres fi(θi) og fi,j(θi,j) i stedet med
ortholomale polynomier5:
fi(θi) ≈
k∑
r=1
αirϕr(θi) (4.9)
fi,j(θi,j) ≈
l∑
p=1
l′∑
q=q
βijpqϕpq(θi, θj) (4.10)
Hvor k, l, l′ er heltal der repræsentere ordnen af udviklingen af ortonormale polyno-
mier. Hvis eksempelvis k = 3 kan førsteordens komponentfunktioner estimeres med
basisfunktioner (ϕr(θi)) op til 3.orden. Basisfunktionerne ϕr(θi) og ϕpq(θi, θj) fittes,
sammen med koefficienterne αir, βijpq til de M samplede punkter, via en minimerings-
proces beskrevet i Li m.fl. [2002b]. Der bruges derfor kun M punkter til estimering
af komponentfunktionerne. GUI-HDMR brugeren specificere den maksimale orden på
basisfunktionerne brugt i minimeringsprocessen. I minimeringsprocessen afprøves basis-
funktioner fra førsteorden til den specificerede orden og basisfunktionen med det bedste
fit udvælges.
5 For den fulde beskrivelse af metoden henvises til Li m.fl. [2002b]
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f0, fi(θi) og fij(θi, θj) kan nu bruges til at estimere den samlede varians D og de
partielle varianser Di, Di,j :
D =
∫
Kn
f2(θ)− f20 ≈
1
M
M∑
s=1
f2(θ(s))− f20 (4.11)
Di =
∫ 1
0
f2i (θi)dθi ≈
∫ 1
0
(
ki∑
r=1
(αirϕr(θi))
)2
dθi =
ki∑
r=1
(αir)2 (4.12)
Dij =
∫ 1
0
∫ 1
0
f2(θi, θj)dθidθj ≈
∫ 1
0
∫ 1
0
 li∑
p=1
l′j∑
q=1
(βijpqϕk(θi)ϕj(θj))
2 (4.13)
=
li∑
p=1
l′j∑
q=1
(βijpq)2
Her bruges de ortonormale egenskaber til at reducere ligning 4.12 og ligning 4.13.
Den samlede varians D angiver den samlede variabilitet for f , og er derfor et udtryk
for hvor meget f varieres med alle parametrene. Den partielle varians Di et udtryk for
variationen af f forsaget af en enkelt parameter. Sensitivitetens indekserne S beregnes
som forholdet mellem den samlede varians og de partielle varianser. Hvis en enkelt
parameter kun forsager en lille variabilitet af f , betyder det at variation af denne
parameter har lille effekt på f og sensitiviteten er derfor lille. Således er sensitivitets
indekset for første ordens led effekten fra en enkelt parameter:
Si =
Di
D
(4.14)
På samme måde beregnes sensitivitets indekset for interaktionen af 2 parametre:
Sij =
Dij
D
(4.15)
Alle komponent sensitivitets indekser summere til 1, men der kun beregnet sensitivitets
indeks for førsteordens og andenordens komponentfunktioner. Dette betyder at sensiti-
vitets indekset for komponentfunktioner af 3.orden og derover ikke beregnes. Erfaring
viser at effekten herfra er marginal [Li m.fl., 2002b].
Sensitivitetets indekset beregnet med RS-HDMR, beskriver kun relationen mellem
parametre og f . RS-HDMR er derfor kun afhængigt af de tabeller der gives som input.
RS-HDMR er derfor en statistisk analyse af det data der gives som input.
5 Global optimering
Inden for matematikken findes der forskellige metoder/strategier til numerisk optime-
ring, der kan bruges til at finde et ekstremum på funktionen f . I terminologien kaldes
f for objektiv funktionen, da det er denne funktion som ønskes minimeret eller maksi-
meret (f er beskrevet i ligning 6.1 i afsnit 6.4). f afhænger ofte af flere variable, hvilket
gør det vanskeligt at finde ekstremum.
Et ekstermum kan enten være et minimum eller maksimum, for f . Et punkt a kal-
des et lokalt minimum, hvis der findes en omegn omkring a så f(a) ≤ f(x), for alle x
i omegnen. Et globalt minimum kan defineres på følgende måde: Et punkt a kaldes et
globalt minimum hvis f(a) ≤ f(x) for alle x. Et globalt minimum er derfor den mindste
af alle lokale minima (givet at de eksistere). Der findes specielle funktioner, hvor alle
lokale minima har samme funktionsværdi og der er derfor ikke et entydigt globalt mini-
mum (eksempelvis en konstant funktion). Et globalt og lokalt maksimum kan defineres
på samme måde som ovenfor, hvor det i stedet er den største funktionsværdi der er
ekstremum [Press m.fl., 2007].
Med numerisk optimering findes ekstremum ved iterativt at løse f (altså at løse
modellen iterativt). Herved fås diskrete værdier for f som konvergerer mod ekstremum.
Man finder derfor sjældent det eksakte ekstremum, men en funktionsværdi i omegnen af
ekstremum. Til søgning af lokale ekstremum bruges ofte metoder, der bruger et initialt
parametersæt og finder det nærmeste ekstremum herfra. Dette er ofte via information
om objektiv funktionens gradient. Lokale optimerings metoder egner sig bedst til ob-
jektiv funktioner der er tilstrækkeligt glatte og med få ekstremum. Globale optimerings
metoder egner sig bedst til objektiv funktioner som er mere komplekse og har mange
lokale ekstremum. Globale optimerings metoder tager ofte udgangspunkt i tilfældigt
valgte parametersæt over hele Θ, som herfra vurderes og udvikles mod et globalt ek-
stremum. Fordelen ved lokale optimerings metoder er at, de generelt er mere effektive
og derved hurtigere konvergere end globale optimerings metoder [Madsen, 2007].
SCE er en optimerings metode hvor der både bruges deterministiske og statistiske
metoder til søgning af det globale minimum. MCMC er en optimerings metode der ude-
lukkende bruger statistik og den Bayersianske inferens til at finde det globale minimum.
5.1 SCE - Shuffle complex evolution
SCE er specielt egnet til problemer hvor der er et specificeret begrænset parameterrum,
som der er i dette projekt. SCE er udviklet af Q. Y. Duan, V. K. Gupta og S. Sorooshian
som alle har en fortid med kalibrering af hydrologiske modeller. Metoden er derfor mest
brugt til kalibrering af hydrologiske modeller [Duan m.fl., 1993]. SCE er udviklet ud fra
hydrologiske optimerings problemstillinger hvor f ofte er vanskelig at beskrive, idet den
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Figur 5.1 Flow diagram der viser SCE. Modificeret fra [Duan m.fl., 1993, Side 503]
ofte er diskontinuert i områder, den kan have mange lokale minima og sensitiviteten af
parametrene kan ofte variere over Θ [Duan m.fl., 1993].
Den overordnede strategi er at vælge tilfældige punkter i Θ, hvorefter alle punk-
terne inddeles i komplekser. Et kompleks er derfor en udvalgt gruppe af punkter, som
udvikler sig via simpleks metoden (lokal optimerings metode, se næste afsnit). Efter
hvert kompleks er udviklet i et stykke tid, udskiftes det dårligste punkt (det med højest
funktionsværdi), med et nyt punkt. Herefter gensamles alle punkterne og igen inddeles
de i nye komplekser. Udviklingen kan beskrives på følgende måde:
Som input gives s, m og k. k er antallet af komplekser og anbefales at vælges
mellem 2 og 20, efter objektiv funktionens kompleksitet [Duan m.fl., 1994]. m = 2n+ 1
er antallet af punkter i et kompleks, hvor n er antallet af parametre. s = k ·m er antallet
af punkter i alt. Derudover opsættes et kriterium for hvornår optimeringen antages at
have konvergeret mod det globale minimum.
Strategien beskrives med følgende skridt der også svarer til figur 5.1.
1. Generer s = k ·m tilfældige punkter fra Θ, valgt ud fra lige fordelingen. For alle
5.1 SCE - Shuffle complex evolution 35
punkter θ(1), ..., θ(s) findes funktionsværdien for f .
2. Sorter alle punkterne (med tilhørende funktionsværdi), efter stigende funktions-
værdi i matricen B. Sorteringen er således, at den laveste funktionsværdi kommer
først og den højeste sidst.
B =

f(θ(1)) θ(1)1 θ
(1)
2 . . . θ
(1)
n
f(θ(2)) θ(2)1 θ
(2)
2 . . . θ
(2)
n
...
...
... . . .
...
f(θ(s)) θ(s)1 θ
(s)
2 . . . θ
(s)
n
 (5.1)
i første søjle er funktionsværdierne, som matricen er sorteret efter. Hver søjle
svarer til en parameter (på nær første søjle).
3. Opdel B i k komplekser. Hvert kompleks har m punkter og opdelingen i komplek-
ser sker så komplekserne indeholder værdierne ki = k(r− 1) + i, hvor r = 1, ...,m
og i er kompleks nummeret. Herved har det første kompleks k1 værdierne:
k1 =

f(θ(1)) θ(1)1 θ
(1)
2 . . . θ
(1)
n
f(θ(k+1)) θ(k+1)1 θ
(k+1)
2 . . . θ
(k+1)
n
f(θ(2·k+1)) θ(2·k+1)1 θ
(2·k+1)
2 . . . θ
(2·k+1)
n
...
...
... . . .
...
f(θ(k(m−1)+1)) θ(k(m−1)+1)1 θ
(k(m−1)+1)
2 . . . θ
(k(m−1)+1)
n
 (5.2)
4. Udvikl hver kompleks efter simpleks metoden (Se afsnit 5.1.1). Et simpleks S
er en gruppe punkter, bestående af n + 1 punkter, som vælges efter triangulær
fordelingen. I hvert kompleks vælges altså n + 1 punkter, hvor de punkter med
lavest funktionsværdi har størst sandsynlighed for at blive valgt. Alle simpleks
udvikles efter simpleks metoden i n+ 1 skridt. Herved findes et nyt punkt (sand-
synligvis med lavere funktionsværdi) der erstatter det dårligste punkt (det med
størst funktionsværdi) i S. Efter udviklingen i simplekset genindsættes punkterne
i komplekset.
5. Genplacer alle komplekserne i B og hvis ikke kriteriet for konvergens er opfyldt
gå til skridt 2.
Ved metoden bruges der flere forskellige koncepter fra teorien om global optimering.
Der er sammenspil mellem tilfældighed og en deterministisk metode (simpleks meto-
den). Når komplekserne udvikler sig bruges information om objekt funktionens flade
til at finde dens minimum, mens tilfældigheden bruges til at afsøge »alle« områder af
f . Når B sorteres og hvert simpleks udvælges, samles punkter med lav funktionsværdi
tilfældigt og spredt over hele Θ. Herved bliver de mest lovende områder af f under-
søgt. Den konstante blanding af B, når komplekserne har udviklet sig, betyder at alle
komplekserne består af punkter fra hele Θ og derfor udvikler alle komplekserne sig
sandsynligvis mod det globale minimum.
Filosofien bag SCE er at se udviklingen af den globale søgning som en naturlig
evolution af en population. Populationen består af s individer, som så opdeles i de små
36 Global optimering
samfund (komplekser). Hvert samfund udvikler sig ved at de mest kompetente forældre
(et simpleks) udvælges. Her består forældre ikke af 2 personer men af n+ 1 individer.
Forældrene er mest kompetente, da de punkter med laves funktionsværdi, har størst
chance for at blive valgt til simplekset. Den dårligste forælder (det dårligste punkt)
udskiftes med det nye og bedre individ. Når hver samfund så har udviklet sig blandes
alle samfundene og nye samfund kreeres (komplekserne genplaceres i B). Herved deles
information om f mellem komplekserne, fra hvert enkelt udviklet kompleks [Duan m.fl.,
1993].
5.1.1 Simpleks metoden
Simpleks metoden er oprindeligt udviklet af Nelder og Mead [1965] og er en determi-
nistisk metode, som her er beskrevet i forhold til SCE. Metoden bruges normalt til at
finde et lokalt minimum, men ikke ved udregning af gradienter. Det er en mere simpel
metode hvor man laver en søgning af minimum ved at rangere punkterne og udskifte
det dårligste med et nyt bud på følgende måde [Duan m.fl., 1993]:
1. Når et simpleks S er fundet ud fra et kompleks, sorteres det efter stigende funk-
tionsværdi. S er altså en matrix:
S =

θ
(h)
1 θ
(h)
2 . . . θ
(h)
n
θ
(i)
1 θ
(i)
2 . . . θ
(i)
n
...
... . . .
...
θ
(j)
1 θ
(j)
2 . . . θ
(j)
n
 =

θ
(q1)
1 θ
(q1)
2 . . . θ
(q1)
n
θ
(q2)
1 θ
(q2)
2 . . . θ
(q2)
n
...
... . . .
...
θ
(qn+1)
1 θ
(qn+1)
2 . . . θ
(qn+1)
n
 (5.3)
hvor h, i, j er punkter fundet i komplekset efter triangulærfordelingen. For at
indeksere punkterne i forhold til S omdøbes θ(h) til θ(q1) og θ(i) til θ(q2), o.s.v. S
er en n+ 1× n matrice. Det geometriske tyngdepunkt g for S beregnes som.
g =
(
1
n
) n∑
i=1
θ(qi) (5.4)
dette er altså middelværdien af S uden punktet θ(qn+1).
2. Refleksion er skridtet hvor punktet med højeste funktionsværdi reflekteres i g, for
at lave et nyt punkt θ(qny) = 2g − θ(qn+1), se figur 5.2. Hvis θ(qny) ligger uden for
Θ tages et tilfældigt punkt i Θ. Herefter beregnes f(θ(qny)).
3. Hvis f(θ(qny)) < f(θ(qn+1)) udskiftes θ(qn+1) med θ(qny) i S. Herved har simplekset
fået et nye punkt med lavere funktionsværdi og algoritmen stoppes.
4. Hvis f(θ(qny)) > f(θ(qn+1)) prøves et sammentrækningspunkt, hvor θ(qny) = g+θ
(qn+1)
2 ,
se figur 5.2. Hvis f(θ(qny)) < f(θ(qn+1)) udskiftes θ(qn+1) med θ(qny) i S. Herved har
simplekset fået et nyt punkt med lavere funktionsværdi og algoritmen stoppes.
5. Hvis det stadig gælder at f(θ(qny)) > f(θ(qn+1)) findes et tilfældigt θ(qny) i Θ, som
udskiftes med θ(qn+1) i S.
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Figur 5.2 Viser et eksempel hvor dimensionen på Θ er to. Figuren til venstre viser en reflektion
i punktet g, hvor θ(q3) har den højeste funktionsværdi og derfor flyttets til θ(qny). Figuren til
højre viser en sammentrækning, hvor θ(q3) flyttes til θ(qny). g er det geometriske tyngdepunkt
mellem punkterne θ(q1), θ(q2).
5.2 MCMC - Markovkæde Monte Carlo
MCMC er en global optimerings metode der bruger statistik og bayesiansk sandsyn-
lighedsregning til at finde et maksimum likelihood estimat. I den bayesianske sandsyn-
lighedstilgang (også kendt som beyesianks inferens) er maksimum likelihood estimatet
svarende til det globale minimum for f . For at finde sandsynligheder der beskriver
sammenhængen mellem de modellerede data og de målte data bruges likelihoodfunk-
tionen. Likelihoodfunktionen og bayesianske inferens er derfor grundstenene i MCMC.
MCMC er en generel metode til undersøgelse af en a posterori fordelingen, men proble-
met kan løses numerisk med forskellige algoritmer, og den der bruges i dette projekt er
Metropolis-Hasting algoritmen.
5.2.1 Likelihoodfunktionen
Likelihoodfunktionen beskriver, hvor rimeligt det er at; et parametersæt i en model
passer til målte data. [Larsen, 2006].
Lad de målte data være angivet som yi for i = 1...k, hvor k er antallet af gentagen-
de målinger. zi(θ) er de simulerede værdier som modellen producere ud fra de valgte
parametre. zi er antaget at være værdier fra de stokastiske variabel Zi som er antaget
at være uafhængige og identisk normalfordelt med parametrene varians σ2 og middel-
værdi E(zi(θ)). For at beregne sandsynligheden for, at yi stemmer overens med zi(θ)
opskrives en likelihoodfunktion:
P (Data|Model) =
n∏
i=1
1√
2piσ2
exp
(
−12
(yi − zi(θ))2
σ2
)
(5.5)
= (2piσ2)−n/2 exp
(
−12
n∑
i=1
(yi − zi(θ))2
σ2
)
(5.6)
Formålet i MCMC er at maksimere likelihood estimatet, hvilket svare til det globa-
le minimum for f . Det ses at (yi − zi(θ))2 er kvadratsummen som indgår i objektiv
funktionen f der skal minimeres (se afsnit 6.4). Her er σ2 opfattet som ens for de sto-
kastiske variable Zi og kan derfor sættes uden for summen. f indgår på følgende måde
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i likelihoodfunktionen:
P (Data|Model) = (2piσ2)n2 exp
(
−12
f
σ2
)
(5.7)
Herved svare minimum af f til maksimum af likelihoodfunktionen [Larsen, 2006].
5.2.2 Bayesiansk sandsynlighedsteori
Den bayesianske tilgang til sandsynlighedsteori bygger på betinget sandsynlighed, hvor
man eksempelvis kan beregne sandsynligheden for at det bliver regnvejr i morgen givet
det har regnet i dag. Man opstiller en hypotese H som testes og enten forkastes eller
accepteres. I dette eksempel er hypotesen at det bliver regnvejr i morgen. Hypotesen
baseres på at indsamle data D (som her er »det regner i dag«) og ud fra dette ændres
opfattelsen af H. Man opdaterer altså sin viden ud fra data, hvorfor denne tilgang også
kaldes bayesiank inferens. Det helt grundlæggende i tilgangen er Bayes sætning [Press
m.fl., 2007]:
P (H|D) = P (H) · P (D|H)
P (D) (5.8)
P (H|D) kaldes a posteriori sandsynligheden som er den betingede sandsynlighed for H
givet D. P (D|H) er den betingede sandsynlighed for D givet man har en hypotese H.
Sandsynligheden P (H) kaldes a priori sandsynligheden og er marginal sandsynlighe-
den1 for H. P (D) er en normaliseringskonstant så sandsynlighedstæthedsfunktionen for
P (H|D) integrere til 1 (eller summere til 1 hvis der er tale om diskrete sandsynligheder).
Eksempel
Et praktisk eksempel kan være hvor vi har to ens kurve med bolde. I den ene
kurv (K1) er der 8 bolde, hvoraf 2 er hvide og 6 er sorte. I den anden kurv (K2)
er der 15 bolde, hvor 5 er sorte og 10 er hvide. Der er nu en person som vælger
at tage en bold fra en kurv, og han tager en sort kugle. Hændelsen (D) er der-
for en sort kugle. Hvad er sandsynligheden for at personen har taget kuglen fraK1?
Personen der trækker kuglerne er ikke klar over forskellen på de to kurve, og
derfor fortrækker han ikke den ene frem for den anden. Der er derfor lige stor
sandsynlighed for at vælge K1 og K2, P (K1 = K2) = 0.5. Vi kalder nu K1 for
hypotese H1 og K2 for hypotese H2. Sandsynligheden for at tage en sort kugle
givet at den trækkes fra K1 er P (D|H1) = 68 = 0.75 og på samme måde er
P (D|H2) = 515 = 13 . Bayes formel giver da:
P (H1|D) = P (D|H1)P (H1))
P (D|H1)P (H1) + P (D|H2)P (H2) (5.9)
P (H1|D) = 0.75 · 0.50.75 · 0.5 + 13 · 0.5
= 0.692 (5.10)
Hvor nævneren beregnes som følgende da hypoteserne er disjunkte:
P (D) = P (D ∩H1) + P (D ∩H2) =
2∑
i=1
P (D|Hi)P (Hi) (5.11)
1 Marginal sandsynligheden er her en enkelt sandsynlighedsfordeling/fordelingsfunktion for en enkelt
stokastisk variable.
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I dette eksempel er P (D) = 0.542, likelihood P (D|H1) = 0.75, a priori sandsynlig-
heden P (H1) = 0.5 og a posteriori sandsynligheden er P (H1|D) = 0.692 fortæller
at der er 69.2% chance for at personen har taget kugle fra K1.
I Bayes formel er a priori fordelingen, den fordeling2 der beskriver P (H) og a posteri-
ori fordelingen er den fordeling der beskriver P (H|D). Formålet er at a priori fordelingen
opdateres til a posteriori fordelingen via bayes formel. Man bruger derfor gammel viden
(a priori) og ny viden (data) til at opnå en bedre viden (a posteriori). P (D|H) er likeli-
hoodfunktionen og ganget sammen med a priori fordelingen fås a posteriori fordelingen.
Man kan derfor opskrive en løs udgave af bayes formel som:
P (Model|Data) ∝ P (Data|Model)P (Model) (5.12)
hvor P (Model) er a priori sandsynlighedsfordeling for alle mulige opstillede sandsynlig-
hedsmodeller. P (Data|Model) er likelihoodfunktionen og P (Model|Data) er a posteriori
fordelingen. P (Model|Data) er dog ikke normaliserede og derfor integrere fordelingen
ikke til 1, men det har ikke betydning da det er maksimum for fordelingen der sø-
ges[Radford, 1993]. Fra nu af betegnes a posterori fordelingen med pi(θ), da det er
denne specifikke fordeling der afsøges, med den numerisk metode Markovkæde Monte
Carlo.
5.2.3 Markovkæde Monte Carlo
Ved opstilling af en Markovkæde undersøges pi(θ), men kæden er konstrueret så der
spenderes mere tid i områder med høj sandsynlighed. Dette er en stor fordel da det
er mere effektivt at afsøge de områder af fordelingen der har højest sandsynlighed og
derved er det hurtigere at finde det globale maksimum. Efter hver iteration i Marko-
vkæden opdateres pi(θ), hvilket ligger i den bayesiankse tilgang. pi(θ) undersøges via
likelihoodfunktionen og har derfor dimensionen n. [Andrieu m.fl., 2003]. Til at starte
med defineres Markovkæder.
En Markovkæde er en serie af stokastiske variable Yi = Y1, Y2, ..., Yt−1, for t ≥ 1,
der udspænder et rum kaldet tilstandsrummet Y. Tilstanden yk er en konkrete tilstand
fra den stokastiske variabel Yk. Yk skal opfylder Markov egenskaben:
P (Yt+1 = yt+1|Y1 = y1, Y2 = y2, ..., Yt = yt) = P (Yt+1 = yt+1|Yt = yt) (5.13)
Sandsynlighedsfordelingen for P (Yt+1) afhænger altså kun af fordelingen for den umid-
delbart forgående stokastiske variabel Yt. Indekset beskriver »tiden«. P (Y0) er initi-
al sandsynlighedsfordelingen for Y0. Overgangs sandsynlighedsfordelingen P (Yt+1 =
yt+1|Yt = yt))3 er sandsynligheden for at yt går til en anden tilstand yt+1[Andrieu
m.fl., 2003].
Eksempel
Her er et konkret eksempel på opstilling af en Markovkæde: Vi har et firma A der
vil lancere en reklamekampagne for at få større markedsandel. Til at starte med
2 Her dækker fordeling både over sandsynlighedsfordelingen for diskrete sandsynligheder og sandsyn-
lighedstæthedsfunktion for kontinuerte sandsynligheder
3 I notationen er P (Y ) sandsynlighedsfordelingen for Y , mens p(y) er sandsynligheden for hændelsen
y
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har A 20% af markedsandelen og andre firmaer A′ har 80% af markedsandelen så
Y0 = (0.2 0.8). Y0 er fordelingen af markedsandelen til tiden 0. Når kampagnen
lanceres vil 80% som køber As produkt købe det igen, mens 20% vil købe andre
produkter A′. Derudover vil 50% af de kunder som køber andre produkter købe
As produkt, mens 50% vil købe andre produkter A′. Markedsandelen i til næste
tidsskridt kan nu udregnes ved brug af overgangsmatricen.
O =
( A A′
A 0.8 0.2
A′ 0.5 0.5
)
Man kan nu udregne Y1 som produktet af Y0 og O, hvilket giver Y1 = (0.56 0.44)
og igen beregne Y2 ud fra Y1 og O. Ved at lade tiden gå, og beregne Yn for n→∞
kan man se hvad markedsandelen konvergere mod (her konvergere følgen mod
fordelingen Yn = (0.7143 0.2857)). Dette kan beregnes ved:
Y∞ = Y0 · lim
n→∞
On (5.14)
Systemet vil altid konvergere mod denne invariante fordeling mellem A og A′ og
start fordelingen Y0 kan derfor være en hvilken som helst fordeling.
I dette eksempel er består tilstandsrummet af to mulige udfald A og A′. Overgangs-
matricen består her af en sandsynlighedsfordelinger, men i MCMC bruges diskrete
sandsynligheder som udregnes via likelihoodfunktionen. I eksemplet konvergere syste-
met mod en invariant fordeling og i MCMC er dette pi(θ). Der er derfor en »burn-in«
periode, hvor kæden ikke har nået ligevægt og først herefter tages prøverne direkte fra
pi(θ). I MCMC er tilstandsrummet Θ og en tilstand er et punkt θ. Markovkæden skal
opfylde nogle ergodiske egenskaber4 for at kunne konvergere mod en invariant fordeling:
• For hver tilstand θ i Markovkæden, skal der være en positiv sandsynlighed for at
besøge alle andre tilstande.
• Kæden må ikke kunne fanges i cykler.
• kæden skal opfylde detailed balance altså at:
p(θ(i))p(θ(i−1)|p(θ(i)) = p(θ(i−1))p(θ(i)|θ(i−1))
hvilket gør kæden reversibel og Markovkæden kaldes derfor en reversibel Marko-
vkæde.
Derudover sikre dette at Markovkæden vil tage prøver fra hele pi(θ) [Andrieu m.fl.,
2003].
5.2.3.1 Metropolis Hasting algoritmen
Metropolis Hasting algoritmen er en måde at konstruere en Markovkæde på, så kæden
opfylder de ergodiske egenskaber. Kæden køre ved at der gives et begyndelses punkt
θ(1) ∈ Θ, hvor ud fra pi(θ(1)) udregnes via ligning 5.7. Herefter forslås en ny tilstand θ∗,
for så at acceptere eller afslå forslaget. θ∗ er et parametersæt udtrukket fra en forslået
fordeling q(θ∗|θ) = N (θ(1), σ2∗), som her er normalfordelingen med middelværdien θ(1)
og variansen σ2∗. θ(1) er tilstanden i Markovkæden til tiden 1 og ud fra fordelingen q
4 De ergodiske egenskaber kan defineres på forskellige måder [Radford, 1993]
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Figur 5.3 illustrere hvordan den nye tilstand θ∗ vælges. Det ses her at valget af σ∗ i q, har
stor betydning for hvor den nye tilstand vælges. Hvis σ∗ vælges for lille kan kæden have svært
ved at forlade et lokalt minimum, vælges den for stor er der stor sandsynlighed for at ramme
områder med lav sandsynlighed.
gives et bud på en ny tilstand θ∗, hvis buddet accepteres er θ(2) = θ∗. Hvis θ∗ afvises
forbliver tilstanden den samme, θ(2) = θ(1). Ud fra θ(2) findes så et nyt bud θ∗ og
kæden kører på denne måde. På figur figur 5.3 ses en illustration der viser hvordan en
ny tilstand findes. Normalfordelingen i bunden illustrer sandsynlighedsfordelingen for
θ∗.
Sandsynligheden for θ∗ accepteres beregnes som:
A(θ(t), θ∗) = min
(
1, p(θ∗)
p(θ(t))
)
(5.15)
= min
1, (2piσ2)−k/2 exp
(
− 12 f(θ∗)σ2
)
(2piσ2)−k/2 exp
(
− 12 f(θ
(t))
σ2
)
 (5.16)
= min
(
1, exp
(
−12
(
f(θ∗)− f(θ(t))
σ2
)))
(5.17)
Her er p(θ∗) likelihood for den forslåede tilstand og p(θ(t)) er likelihood for den nuvæ-
rende tilstand. k er antallet er målinger, f(θ∗) er objektiv funktionsværdien for θ∗ og
f(θ(t)) er objektiv funktionsværdien for θ(t).
Der trækkes et tilfældigt tal u ∼ U(0, 1), hvis u er mindre end A er θ(t+1) = θ∗.
Hvis u er større end A afvises forslaget og θ(t+1) = θ(t).
Det ses i ligning 5.17 hvis, f(θ(t)) er større end f(θ∗) er 12
(
f(θ∗)−f(θ(t))
σ2
)
> 0 og
eksponentiel funktionen til et positivt tal er større end 1. Derfor vil et punkt med laver
funktionsværdi altid vælges.Variansen σ2 har stor betydning for A og variansen σ2∗
afgøre hvor tæt θ∗ skal vælges på θ(t). σ2 og σ2∗ er derfor de vigtigste parametre for
en god MCMC kørsel og de estimeres ved prøvekørsler.
processen kan beskrives med følgende skridt:
1. beregn sandsynligheden for første tilstand p(θ(1)).
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2. udtræk en forslagstilstand θ∗ fra q(θ ∗ |θ(t)) = N (θ(t), σ2∗) (hvis det er i første
omgang tagets θ(1) som middelværdi)
3. udtræk et tilfældigt tal u fra ligefordelingen U(0, 1)
4. hvis u < A(θ(t), θ∗) sættes θ(t+1) = θ∗ eller sættes θ(t+1) = θ(t). Gå tilbage til 2.
Dette viser hvordan Metropolis Hasting algoritmen kører. Der søges kun i de om-
råder af pi(x) der er interessante, da der vælges flere værdier med stor sandsynlighed.
Der er ingen konvergens krav og man specificere derfor antallet af iterationer man vil
lade kæden kører. MCMC er på den måde mindre effektiv end mange andre globale op-
timerings metoder, da antallet af iterationer ikke reduceres ved en eventuel opfyldelse
af konvergens krav.
Efter burn-in perioden befinder kæden sig i ligevægt og initial tilstanden θ(1) har
derfor ingen betydning for udviklingen af kæden. Hvis der vælges mange forslag inden
for et lille område af Θ kan kæden være meget langsom at konvergere. Hvis der omvendt
vælges en for bred forslags fordeling vil mange af forslagene afvises. Ved en godt valgt
forslagsfordeling vil der vælges tilstande i store områder af pi(x) og kæden siges at
»mikse godt«. Dette er derfor et udtryk for hvor godt kæden udtrækker værdier for
pi(θ) og opnås ved at stille på σ2 og σ2∗. Med denne algoritme laves en random walk på
tilstandsrummet (Θ) og algoritmen kaldes derfor også random walk Metropolis Hasting
[Andrieu m.fl., 2003].
Beviset for at kæden er ergodisk kan findes i Radford [1993]
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I dette kapitel beskrives opsætning af HSM, HDMR sensitivitets analysen og optimering
med MCMC og SCE. For at kunne opsætte HSM, og analysere resultaterne herfra, er
det nødvendigt at kende forholdene omkring vandløbet. Der er derfor en introduktion
og beskrivelse af studieområdet, der beskriver strækningen af Elverdamsåen der bruges
i HSM. Udover en rumlig variation er der en tidslig variation og de målinger der er
fortaget ved feltarbejde beskrives i afsnit 6.1.1. De fleste af målingerne bruges som input
i HSM, mens andre bruges til validering og kalibrering. DTS temperaturmålingerne har
i dette projekt en stor betydning, da de både bruges til modelinput (som randbetingelse
i første HSM modelsegment) og kalibrering. HSM anvendes for en given tidsperiode som
svarer til den periode temperaturdata, klimadata og geomorfologiske data indsamlet.
Modelleringsperioden er fra d.26/4 kl.21.00 til d.27/4 kl.20.36. For at lave en vellykket
optimering er det nødvendigt at opsætte en god objektiv funktion, da funktionen er
altafgørende for sensitivitets analysen og optimeringen.
6.1 Studieområdet
Studieområdet er en del af Elverdamsåen som er lokaliseret på Sjælland i Danmark.
Vandløbet er 13.5km langt og har sit udspring i Storskov, der ligger på Midtsjælland.
Udløbet af vandløbet er i bunden af Isefjorden. Studieområdet dræner et delopland på
20.17km2 (se figur 6.1). Arealanvendelsen i oplandet er hovedsageligt landbrug og græs
arealer (ca.83%) og skov (ca.16%)1.
Topjorden i deloplandet udgør hovedsageligt moræneler (ca.70%), ferskvandstørv
(ca. 10%) og ferskvandsler (ca. 10%). Resten af udgøres af glaciale dannelser som smel-
tevandsgrus eller smeltevandssand og det er specielt omkring og i Elverdamsåen at,
denne jordbund findes2.
I figur 6.1 ses deloplandet og studieområdet, der er strækningen fra punktet »ka-
belstart« til punktet »kabelslut«. Vandet strømmer fra syd (Storskov) mod nord (Isefjord).
Studieområdet er ca. 1.7km langt og vandløbet falder over strækningen med 3.86‰.
Områderene omkring Elverdamsåen er domineret af åbne landbrugs arealer. I nogle
områder ses en enkelt trærække på bankerne, og de sidste 330m af studieområdet er
skov. Skyggeforholdene og geomorfologien omkring vandløbet har derfor forskellige ka-
rakteristika på forskellige strækninger.
På figur 6.1 til højre vises 3 forskellige klasser og deres generelle karakteristika som
er observeret i felten er her forklaret.
1 Dette er fundet ud fra Areal Informations Systemet (AIS) arealanvendelses kort.
2 Dette er fundet ud fra Danmarks digitale jordarts kort fra GEUS
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• I det åbne landskab er vandløbet udrettet så vanddybdenDW er større og topbred-
denWBF er mindre. BundbreddenWB er derfor også mindre og er gennemsnitligt
målt til at være 1.25m (i figur 6.1 ses de steder geometrien omkring vandløbet er
opmålt). Bunden af vandløbet består hovedsageligt af silt og ler. Det er observeret
at strømhastigheden v mange steder er lav i forhold til skovområdet. På bankerne
er der ofte græs og i vandet er der spredt vegetation som siv og andre undervands
planter. Dette påvirker friktionen mellem vandet og bundvegetationen, så der her
kan forventes at være en forholdsvis stor friktion. Der er i de åbne områder ikke
observeret nogen nævneværdig skygge fra banker eller vegetation. De åbne områ-
der er regulerede områder, der er udgravede og lige. Grøden er i vandløbet ikke
nedskåret, men vegetationen på bankerne er klippet.
• I områderne hvor bankerne er bevokset (bevokset med træer og buske), er vand-
løbet ikke udrettet i samme grad som de åbne områder. Her er WBF generelt
større og DW er mindre. Jordbunden består af silt og i mindre grad grus og ler.
De fleste steder er træer og buske så store at de dækker over dele af vandløbet.
Tætheden af vegetationen er ikke meget anderledes end i skoven, men de træerne
ofte kun placeret på den ene side af vandløbet. Dette betyder at solstrålingen går
under grenene, og den overordnede vegetations tæthed Vd er derfor mindre. Træ-
erne omkring vandløbet er løvtræer. Der er ikke observeret nogle bundvegetation
i disse områder men friktionen forventes at være høj, på grund af sedimentet. I
områderne med bevokset banker er der ingen regulering af vandløbet, men det er
ikke mæandrerende som skov området.
• I skovområdet er vandløbet meget mæandrerende og bunden består af grus, silt,
sten og ler. Strømningsdynamikken er meget varierende, da der i nogle sving er
høl og der andre steder er stryg. Det betyder at v er meget varierende og at
vandløbs dimensionerne er varierende. Generelt er der stor WBF og WB . DW er
derfor lille. Skoven omkring vandløbet er løvskov og skovbunden er tilgroet. Der
er ikke nogen bundvegetation men friktionen forventes at være høj på grund af
sedimentets størrelse. I skovområdet er der ingen regulering.
D.26/04 blev det observeret at der ikke var mange blade på træerne, da kun få var
begyndt at springe ud, grundet den lange vinter. Der kan derfor forventes forholds lave
værdier for Vd
Der er langs studiestrækningen både nedgravede og åbne mark dræn, specielt ca.
1160m nedstrøms fra punktet »kabel start« i figur 6.1 ses et åbent mark dræn. Drænka-
nalen dræner det omkringliggende lave område, og der er observeret meget høje vand-
løbstemperaturer TW i løbet aftenen d.26/4 på denne lokalitet. Denne dag var der
ingen skyer og den målte temperatur i dræningskanalen var 2−3℃ varmere end vandet
i vandløbet. Dette skyldes at stillestående vand i drænet blev opvarmet i løbet af dagen,
hvilket har betydning for vandløbstemperaturen TW i vandløbet (se næste afsnit). Der
blev i drænet ikke observeret en visuel tilstrømning til vandløbet. Dette skyldes at der
ikke var nedbør i en periode på 13 dage før modelleringsperioden3. I området omkring
det åbne mark dræn (ca. 800m − 1300m) er der observeret flere høl og området her
omkring er et forholdsvist vådt område. Det er derfor sandsynligt at opvarmet vand
kan tilløbe til vandløbet i dette område, hvilket vil blive diskuteret i afsnit 8.6.
3 Dette er fundet ud fra målte nedbørs data fra klimastationen
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Figur 6.2 Plot af georeferede DTS vandløbstemperatur data
6.1.1 Målinger
Målinger af TW blev fortaget d.26/04-11 kl.18.00 til d.27/04-11 kl.20.36 med 6 mi-
nutters interval. Målingerne blev fortaget med et DTS system (N4386A, AP-Sensing,
Tyskland), der anvender et optisk fiber kabel som installeres på bunden af vandløbet.
Instrumentet blev kalibreret d.26/4 inden målingerne blev fortaget. DTS-systemet blev
sat op til at målt TW for hver meter mellem punkterne »kabelstart« og »kabelslut«
(figur 6.1). Kablets længde måler på strækningen 1778m, men længden simuleret i
ArcGIS er 1742m. Dette skyldes; at kablet i nogle områder ikke ligger præcist i mid-
ten af vandløbet, at kablet snor sig og at den simulerede linje ikke er præcis. For at
korrigere for dette er der lavet en georeferering, som er en lineær interpolering af DTS
dataene i længde retningen. Der kan dog være en fejl forskydning af georefereringen, da
fejlen mellem kabellængden og den simulerede længde ikke nødvendigvis er lige fordelt
over strækningen4.
Fra 0m til ca. 800m er kablet i nogle områder nedgravet, hvilket skyldes at sediment
er aflejret oven på kablet i løbet af vinteren. Målingerne kan derfor være mere påvirket
af grundvand inden for denne strækning, hvilket har betydning for lokaliseringen af
grundvandskilder.
I figur 6.2 ses et plot af den målte TW , som er georefereret. 0m svarer til punktet
»kabelstart« og længden 1742m svare til punktet »kabelslut«. De blå streger der ikke
varierer i tiden skyldes data som er fjernet, på grund af problemer med buske der forhin-
4 Fejlen er målt til at være mellem 0m og 2m ved at ligge is på kablet mens det målte og samtidigt
tage et GPS punkt.
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Figur 6.3 viser målte klimadata. Øverst til venstre ses lufttemperaturen Tluft. Øverst til højre
ses den relative luft fugtighed H. Nederst til venstre ses vindhastigheden W (målt på Roskilde
Universitets klima station). Nederst til højre ses den målte solindstråling over vegetation
ΦSol_over_topo og under vegetationen ΦSol_under_veg.
drede installation på vandløbsbunden. Dette betyder at kablet ikke har ligget i vandet
(se eksempelvis x = 766m), data målt i disse intervaller er derfor ikke repræsentative
for TW . I figuren ses det at TW falder fra omkring 15℃ d.26/4 om aftenen, til omkring
6.5℃ om natten og morgnen. d.27/4 er aftentemperaturen (fra kl.18.00 - 21.00) på om-
kring 13.5℃, hvilket skyldes at der den dag var skyer og derfor lavere solindstråling (se
figur 6.3).
Den høje vandløbstemperatur målt d.26/4 mellem kl.18.00 og kl.21.00 ved afstanden
900−1742m skyldes at vandet var meget stillestående og at varmere dræn vand fra det
åbne dræn, vist på figur 6.1, påvirkede vandløbstemperaturen.
Analyse af DTS dataene og lokalisering af grundvandskilder findes i afsnit 7.1.
Klima data er målt ved punktet »klimastation« i figur 6.1 og på Roskilde universitets
klimastation ca. 35km fra studieområdet. De målte data fra klimastationen i studieom-
rådet er lufttemperatur Tluft (HMP 60, Campbell Scientific, UK), relativ luftfugtighed
H (HMP 60, Campbell Scientific, UK), indkommende stråling ΦSol_over_topo (CMP3,
Kipp og Zonen, Holland), indkommende stråling i skovområdet ΦSol_under_veg (CMP3,
Kipp og Zonen, Holland) og nedbør NN . Klimadata måles hver time. Data målt fra
klimastationen i Roskilde er vindhastighed (W ), som måles hver 20 minut. I figur 6.3
ses de målte klimadata. Der var ingen nedbør i perioden. En forklaring af målingerne
følger her:
Det ses at den laveste lufttemperatur er målt om natten til 3.3℃ d.27/4 kl.05.00,
mens den varmeste temperatur er 19℃ d.27/4 kl.14.00. Man kan derfor se på Tluft, at
det om dagen er sommerlignende tilstande og om natten stadig er koldt som følge af
årstiden.
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Figur 6.4 viser den målte vandføring ved punktet »kabelstart« og punktet »vandføring« i
figur 6.1.
Fra d.26 kl.22.00 til d.27 kl.07.00 er H omkring 100%, hvilket må skyldes tåge eller
kraftigt dug fald. H er målt til 42.75% d.27/4 kl.10.00. På samme tidspunkt er Tluft
stigende. Luften kan derfor indeholde mere vanddamp og den relative luftfugtighed
falder derfor. Perioden hvor H er lav varer til kl.14.00, herefter stiger H til 91.9% d.27
kl.20.00. Denne stigning skyldes evapotranspiration og at Tluft igen falder.
W er i hele perioden meget stabil og generelt er hastigheden under 4m/s, bortset
fra d.27. kl.18.00 til kl.21.00, hvor hastigheden er højere end 4m/s.
I alle dagstimer er ΦSol_under_veg lavere end ΦSol_over_topo, hvilket betyder at måle-
instrumentet i hele perioden har været i skygge. Skygge effekten fra skoven er beregnet
til 66%. Kurverne følger hinanden, og det ses at der kl.10.00 er et fald i indstrålingen
som følge af skydække. Den maksimale indstråling er d.27/4 kl.14.00 og er målt til
635W/m2. Skydækket har en effekt på TW , der i figur 6.2 ses ved at den maksimale TW
er målt til ca.13.5℃ d.27/4, hvor TW er målt til 15.3℃ d.26/4 (Der var intet skydække
d.26/4). Generelt var det sommer lignende tilstande om dagen og om natten var det
koldt, som følge af årstiden.
Vandføringen Q beregnes for punktet »kabelstart« og punktet »vandføring« i fi-
gur 6.1. Dybdeloggere (Global Water Data Logger WL16, Streamline Measurement,
UK) loggede DW hver time og v blev målt i felten. Ud fra v blev Q beregnet, via
programmet CalQ, så der kunne opstilles en funktion mellem DW og Q [McDonald,
2000]. Det ses i figur 6.4 at Q er større i det nedstrøms punkt »vandføring« end ved
punktet »kabelstart«. Dette skyldes en grundvandstilstrømning QG langs strækningen
mellem de to punkter. Generelt er Q ved punktet »kabelstart« meget konstant om-
kring 0.065m3/s. Ved punktet »vandføring« er Q også forholdsvis konstant omkring
0.105m3/s. Variationen i Q ved punktet »vandføring« skyldes formentligt usikkerhed i
målingerne. Det er derfor antaget at der er en konstant QG på ca. 0.04m3/s, imellem
punktet »kabelstart« og punktet »vandføring«.
Geometrien omkring vandløbet er målt 27 forskellige steder, som vist på figur 6.1.
Geometrien består af WB , WBF og DBF . Ud fra geometrien beregnes bredderenes
hældning Z. Alle stederne er repræsentative og for hver meter er geometrien interpoleret
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Figur 6.5 viser et udsnit fra det tegnede vegetations kort. Kortet nederst til venstre viser
beregningspunkterne langs vandløbet.
lineært, da det bruges som input i HSM.
6.1.2 TTools
TTools er et tilføjelses program til ArcGIS, der bruges til at udtrække data fra forskel-
lige digitale kort om; vegetations parametre, terrænhøjde h og den topografiske vinkel5
θtopo. I TTools specificeres vandløbets centerlinje, som er en linje der går i midten af
vandløbet. Ud fra centerlinjen laves et beregningspunkt for hver meter, se figur 6.5.
Ud fra beregningspunkterne udtrækkes vegetations tætheden Vd og højde data, i 7 ret-
ninger (NØ, Ø, SØ, S, SW, W, NW). I hver retning defineres fire zoner med 4 meters
bredde. For hvert beregningspunkt indsamles der derfor data fra 29 punkter (28 punkter
i zonerne og selve beregningspunktet). Dataene der indsamles er h, vegetations højde
Vh, Vd, gradienten S0 og θtopo. Højdekortet der bruges er Kort og matrikel styrelsens
(KMS) Digitale Terrænhøjde Model (DTM, horisontal opløsning 1.6m, vertikal opløs-
ning 0.01m), overfladehøjde model (DSM, horisontal opløsning 1.6m, vertikal opløsning
0.01m) og det optegnede vegetations kort er lavet ud fra KMS ortofoto kort (opløsning
10cm).
Vegetations kortet er inddelt i klasser for forskellige vegetations typer. I de åbne
landskaber er højden på vegetationen antaget at være 0m, da vegetationen ikke har
indflydelse på vandløbet. Vh er estimeret ved at trække DTM kortet fra DSM kortet og
5 Dette er den estimerede vinkel mellem vandoverfladen og toppen af bredden. θtopo beregnes i 3
retninger (Ø, S, W)
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Klasse Vegetations tæthed Vd Vegetations højde Vh Udhæng
Skov 66% 12m 4m
Vegetation 1 30% 12m 2m
Vegetation 2 30% 10m 2m
Vegetation 3 30% 8m 2m
Nåletræer 80% 10m 0m
Busk 40% 3.5m 3m
Landbrug 0% 0m 0m
Vand 0% 0m 0m
Tabel 6.1 viser vegetations klasserne i vegetations kortet, med tilhørende højde, udhæng og
Vegetations tæthed
beregne gennemsnitshøjden for det valgte område. Som eksempel er Vh i skoven bereg-
net til 12m. I tabel 6.1.2 vises vegetationsparametre fra vegetations kortet. I figur 6.5
vises et udsnit det optegnede vegetations kort, hvorudfra vegetations data udtrækkes.
Vegetations kortet er, som sagt, tegnet ud fra ortofoto kortet og det ses at træerne
langs vandløbet hænger ind over selve vandløbet, hvilket er specificeret som udhæng i
tabel 6.1.2. Kortet i nedre venstre hjørne viser et lille udsnit af vandløbet og beregnings-
punkterne ses. Vd er i skoven beregnet til at være 66% (ud fra solindstrålings målinger),
men vegetations områderne langs vandløbet er ikke så tætte som skoven og det er derfor
antaget at Vd = 30%. Klasserne Vegetation 1, 2, 3 har forskellig højde, og det er dem
der bruges til at beskrive vegetations områderne langs Elverdamsåen. Buske findes kun
få steder på strækningen, men udhænget fra dem er stort og bevoksningen er kraftig så
Vd = 40%.
6.2 Grundvandstilstrømning
Som beskrevet i indledningen er den største kilde til vand i Elverdamsåen grundvand.
Vandføringsmålingerne i afsnit 6.1.1 viser at det tilløber 0.04m3/s vand mellem punkter-
ne »kabelstart« og »kabelslut« i figur 6.1. Denne målte tilstrømning antages at komme
alene fra grundvand, da der i felten ikke blev observeret nogen nævneværdig tilstrøm-
ning fra mark dræn og der ikke havde været nedbør i 13 dage op til modelleringsperio-
den. Som beskrevet i afsnit 2.3 kan grundvand tilstrømme som diffus tilstrømning eller
fra enlige grundvandskilder og DTS dataene kan bruges til at lokalisere dette ved den
unikke temperaturprofil der er i vandløbets længderetning. Da grundvandet er antaget
at være 9℃, kan kontrasten mellem koldere og varmere vand bruges til at lokalisere
grundvandskilder. Det er derfor valgt at se på to tidspunkter; d.27/4 kl.06.00 og d.26/4
kl.18.00, hvor vandet er henholdsvis koldere og varmere end 9℃. Som tidligere beskre-
vet var kablet dækket af sediment nogle steder imellem 0m og 800m, der bruges derfor
også senere målte DTS data som vises i Appendiks D.
Det er med DTS dataene muligt at lokalisere kilderne, men det er ikke muligt at
estimere hvor meget grundvand der tilstrømmer. Der er derfor lavet en manuel fitning i
HSM, hvor en grundvandstilstrømning på 0.04m3/s er fordelt over strækningen. Mæng-
den af grundvand som tilføres, estimeres ud fra en analyse af DTS temperaturmålinger
og manuel fitning af HSM. Den manuelle fitning er sket ved at grundvandet fordeles
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ved de enkelte kilder fundet ud fra DTS dataene. Derudover er der tilført en lige fordelt
mængde af grundvand til alle modelsegmenter, som beskriver en diffus tilstrømning til
hele strækningen. HSM var opsat med parametersættet x0 vist i tabel 6.2 og blev derfor
fortaget inden automatisk kalibrering af HSM. Resultatet af ses i afsnit 7.1.
6.3 Opsætning af HSM
HSM er oprindeligt udviklet af Boyd og Kasper [2003] i Excel via Visual Basic kode, men
i dette projekt er HSM modificeret og konverteret tilMatlab kode. I dette afsnit indgår
der parametre der ikke før er præsenteret, da de indgår i beregninger i energibalancen.
Der henvises derfor til Appendiks B eller Boyd og Kasper [2003] for den fulde beskrivelse
af parametrene.
6.3.1 Modificeringer i HSM
I dette projekt bruges HSM udviklet af Boyd og Kasper [2003], men der er lavet mo-
difikationer af HSM, så den er tilpasset projektet. Derudover er der fundet flere fejl i
den originale model, som er rettet. Ændringerne findes i Appendiks B eller i kapitel 3.1,
men er også her listet:
• I den originale HSM beregnes ΦSol_over_topo og der gives skydække S som input. I
dette projekt er ΦSol_over_topo målt og gives som input. S er i stedet beregnet ud
fra ΦSol_over_topo og en potentielt beregnet indstråling. (udregninger kan findes i
Appendiks B)
• Dispersions koefficienten (DL) beregnes i den originale HSM efter en metode ud-
viklet af Fisher [1980], men i dette projekt bruges en metode udviklet af Kashe-
fipour og Falconer [2002]. Denne ændring er lavet da der blev fundet stor usik-
kerhed omkring koefficienten i litteraturen. En nyere beregnings metode er valgt,
hvor flere data er brugt til estimering af koefficienten.
• I den originale HSM beregnes vandløbstemperatur ændringen (∆TWi), som følge
af ekstern vandtilførsel, ud fra vandføringen Q. Dette kan gøres ved en antagelse
om massebevarelse, men i HSM giver det en underestimering af temperaturen for
ekstern vandtilførsel. I dette projekt bruges i stedet vandvolumen V til beregning
af ∆TWi (som ses i ligning 3.28).
• Skyggeeffekten fra banker er i den originale HSM meget overestimeret, da den
afhænger af udhænget fra vegetation. Vegetations input har dog intet med skyggen
fra banker at gøre, da bankerne er opfattet som jordoverflade. Dette betyder
eksempelvis at der i skovområdet er en overestimeret effektiv skygge på ca.90%,
hvor den reelt set er omkring 66%. Dette er rettet ved at, den topografiske skygge
beregnes for hver zone (fra Ttools). Skyggen beregnes derfor for 7 retninger, fra
hver 4. meter.
6.3.2 Input til HSM
Som beskrevet i kapitel 3.1 er HSM en kompleks model, hvor der tages højde for mange
processer som påvirker TW . Specielt er der i energibalancen mange processer og HSM
kræver derfor mange input. Opsætningen af HSM og præcisionen af input har stor be-
tydning for resultatet. inputtene kan klassificeres i forskellige typer; generelle input,
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klima, vegetation, morfologi, randbetingelser og ekstern vandtilførsel. Klimavariablene
brugt i HSM er de målte klimadata beskrevet i afsnit 6.1.1 og vegetations variablene er
dataene udtrukket med TTools.
De generelle input er specificeret som:
• Specificering af perioden HSM kører: fra d.26/4 kl.00.00 til d.27/4 kl.20.36. HSM
kører derfor 21 timer inden DTS dataene bruges, dette skyldes at HSM skal kører
en opvarmningsperiode for at løsningen bevæger sig væk fra initialværierne givet
i ligning 3.22 (temperatur) og ligning 3.1 (vandføring). Tidszonen er i perioden
+2 timer (på grund af sommertid).
• Længde af det modellerede område: x = 1742m
• Skridtlængde i afstanden: ∆x = 100m
• Tidsskridts længde: ∆t = 60s
• Grundvandstemperaturen TG sættes til at være 9℃
Der samles inputdata for hver meter på hele strækningen, og gennemsnittet beregnes
for hvert modelsegment i.
Modelsegment 1 er de første 100m, modelsegment 17 er fra 1600m til 1700m og
modelsegment 18 er fra 1700m til 1742m.
Morfologi input er opdelt i 2 grupper, hvor den ene gruppe er input der er spe-
cificeret for hver meter; WB og Z. Den anden gruppe er parametre der tilhører de
forskellige karakteristika beskrevet i afsnit 6.1. Hver parameter varierer lokalt, men
grundet manglende information om parametrene opdeles de i to parametre. Den ene
beskriver vandløbet i det åbne landskab (udgravede og regulerede vandløb) og den
anden parameter beskriver vandløbet i skovområdet og områder hvor banker er bevok-
set(naturligt og ikke regulerede, se afsnit 6.1). Parametrene der opdeles er; Mannings
n, X (brugt i afsnit 3.1.1.1), sediment dybden Dsed6, sediment flow Qsed, sedimentets
termiske diffusitet a og sedimentets varmelednings evne K. Eksempelvis beskriver Man-
nings n (åben) ruheden i det åbne landskab, mens Mannings n (veg) beskriver ruheden
i skovområdet og områder hvor banker er bevokset. Den samme opdelings laves med de
førnævnte parametre og er beskrevet i tabel 6.2. Det åbne landskab er i HSM defineret
for modelsegmenterne {1, 2, 3, 4, 6, 7, 12, 13, 14, 15} (10 modelsegmenter) og vegetations
områderne er defineret for modelsegmenterne {5, 9, 10, 11, 16, 17, 18} (8 modelsegmen-
ter).
Randbetingelserne er som beskrevet i kapitel 3.1 målte data af Q og TW der repræ-
sentere det første modelsegment. Til dette bruges den målte Q ved punktet »kabelstart«
(se figur 6.4) og de målte DTS data midlet over 100m (svarende til ∆x se figur 6.7).
Dette betyder at første modelsegment altid vil have samme simulerede TW og Q, som
målt TW og Q. Den potentielle fejl mellem de simulerede og målte data er derfor større
jo længere væk man er fra randbetingelsen, da TW og Q ændrer sig forholdsvist lang-
somt.
6 Tykkelsen på det lag der konduksere
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Figur 6.6 Illustration af værdien Vg der tillægges f . a er nedre grænse, b er øvre grænse, c
er punktet 15% fra a og d er punktet 15% fra b. c udregnes som c = a + 0.15 · |b − a| og
d = b− 0.15 · |b− a|.
∆x er valgt til 100m, hvilket er en forholdsvis stor længde i forhold til DTS-dataene
som indsamles for hver meter. Denne længde er valgt da det beregningsmæssigt er hur-
tigere og en model evaluering derfor er hurtigere.
6.4 Objektiv funktionen
Opsætningen af objektiv funktionen f har stor betydning for kalibrering af HSM og den
bruges i HDMR, SCE og MCMC. f beskriver forskellen mellem de målte data og de
simulerede data fra HSM. Da der kalibreres efter både TW og Q, som ikke har samme
enhed eller størrelsesforhold, skal TW og Q normaliseres for at kunne sammenlignes.
Dette gøres på følgende måde:
f = 1
n
n∑
i=1
(
TW (målt)i − TW (sim)i
TW (målt)
)2
+ 1
q
q∑
j=1
(
Q(målt)j −Q(sim)j
Q(målt)
)2
+ Vg (6.1)
hvor n er antallet af temperatur målinger, TW (målt) er de målte temperaturer, TW (sim)
er de simulerede temperaturer, q er antallet af vandførings målinger, Q(målt) er målt
vandføring og Q(sim) er simuleret vandføring. Normaliseringen er gjort ved at dividere
forskellen mellem de målte og simulerede data med middelværdien af de målte data.
Dette giver en forskel uden enhed, som herefter kvadreres så alle værdier bliver positive
og værdier med »stor forskel« har højere betydning end værdier med »lille forskel«.
I optimering er det ikke hensigtsmæssigt at parametrene der optimeres nærmer sig
grænserne for det tilladelige parameterrum. Værdien Vg tillægges f , hvis en af parame-
trene nærmer sig en grænse. Vg er kun en værdi der bruges i MCMC og SCE, men ikke
i HDMR.
Vg beregnes på følgende måde. Hver parameter kan variere mellem nedre grænse (a)
og øvre grænse (b). Parametrene er derfor defineret på intervallet imellem grænserne.
Hvis parameterværdien for en parameter vælges i de yderste 15% af intervallet tillæ-
ges f en værdi Vg (Dette ses illustrativt på figur 6.6). Hvis en parameter θi er mindre
end c beregnes Vg som Vg = (c − θi)2 · 0.5 og hvis θi er større end d beregnes Vg som
Vg = (θi − d)2 · 0.5. Det er derfor valgt at f stiger kvadratisk med afstanden, hvis en
parameter tager værdier tæt på en grænse. Vg afhænger kun af, hvor i intervallet en
parameterværdi vælges og samme type udtryk benyttes derfor for alle parametre.
Den optimale værdi for f er 0. Herved er der ingen forskel mellem de simulerede og
målte data. Den potentielt bedste optimering vil derfor konvergere mod funktionsvær-
dien 0.
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Figur 6.7 Vandløbstemperaturen midlet for hver 100m. Da længden på vandløbet er 1742m
er den sidste søjle midlet fra 1700m til 1742m, hvilket gøres på samme måde i HSM . Disse
data bruges som TW (målt).
Dimensionen af f afhænger af hvor mange parametre man lader variere. I den glo-
bale sensitivitets analyse bruges 17 parametre, som indskrænkes til de 7 mest sensitive
parametre i den globale optimering. Dimensionen af f er i HDMR derfor 17 og i opti-
meringen er den 7.
Som følge af det åbne dræn vist i figur 6.1 er der som tidligere beskrevet, en periode
mellem d.26/4 kl.18.00 til d.26/4 kl.21, hvor vandet i drænkanalen bliver varmere end
vandet i vandløbet. Det har ikke været muligt at kvantificere mængden af vand som
tilløber Elverdamsåen fra dette dræn, og denne tidsperiode er derfor ikke medtaget i
beregningen af f . f beregnes derfor ud fra vandløbstemperaturdata målt i modelle-
ringsperioden d.26/4 kl.21.00 til d.27/4 kl.20.36. Som tidligere nævnt var det overskyet
d.27/4 og det antages at det åbne dræn ikke gav en varm tilstrømning denne dag (se
afsnit 6.1.1). Dette antages da der var en tør periode op til modelleringsperioden og at
der visuelt ikke kunne ses vandbevægelse i drænet.
Målt vandføring Q(målt) i opstrøms retning ses i figur 6.4. Målt vandløbstemperatur
TW (målt), er vist i figur 6.7, hvor TW er midlet for hver 100m og data der er påvirket
af lufttemperatur er udtaget. Fra 100m til 200m ses en klar påvirkning af grundvand,
hvor temperaturen er lav om dagen og høj om natten. Dette svarer til modelsegment
2 i HSM. Vandløbstemperaturen er specielt påvirket i dette modelsegment da kablet
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er delvist nedgravet i modelsegmentet og det andre steder har været oppe fra vandet.
Dette er i projektet en meget vigtig figur, da der senere henvises til denne figur og det
præcist er dette data der kalibreres efter.
Det ses i ligning 6.1 at f forsimpler et multiobjektivt problem, med to objektiver (TW
og Q) til et enkelt objektiv. Erfaring fra kørsler af HSM viser at TW har større vægtning
end Q. Det skyldes at Q i mindre grad er afhængig af parametrene fra tabel 6.2, men er
meget sensitiv over for Qind og randbetingelser. TW er i f derfor overvægtet i forhold
til Q på grund af HSM’s opbygning, men det er valgt ikke at nedvægte TW i forhold til
Q.
6.5 Opsætning af sensitivitets analyse
Sensitivitets analysen laves for 17 parametre vist i tabel 6.2. De forskellige parametre
er valgt fordi, der enten er usikkerhed i litteraturen omkring parameteren eller fordi det
ikke har været muligt at indsamle data til at beskrive parameteren. Alle parametrene er
begrænsede da det er fysiske parametre, og det derfor ikke giver mening at snakke om
eksempelvis uendeligt høje værdier for sedimentets konduktivitet K. Typiske værdier
for de morfologiske parametre er vist i Appendiks C. Beregningen af f , er i sensitivitets
analysen lavet uden værdien Vg i ligning 6.1. Dette skyldes at Vg er en værdi der tillægges
f for hvert enkelt parameter uafhængigt af HSM. Effekten af to parametre vil derfor
blive underestimeret.
De 17 parametre er vist i tabel 6.2 med nedre og øvre grænser som udspænder Θ.
Parametersættet x0 repræsenterer de værdier der bedst beskriver studieområdet ud
fra litteraturen og en manuel fitning. Det er altså de værdier undertegnede har valgt
som bedste bud. Mannings n værdierne er fundet ved manuelt at fitte v til de målte
strømhastigheder fundet i felten. Værdierne for Dsed og Qsed er også fundet ved manuel
fitning til DTS-dataene vist i figur 6.7. Resten af værdierne er valgt ud fra teoretiske
overvejelser og tabeller fra Appendiks C.
Parametrene som bruges i sensitivitets analysen er hovedsagligt morfologiske para-
metre, da der er størst usikkerhed her om. Ktrans er en parameter der afgøre hvor meget
stråling der transmitteres gennem vandet (se Appendiks B) og er den eneste parameter
der indgår i beregning af Φsol. Dette skyldes at mange parametre som indgår i bereg-
ning af Φsol er estimeret eller målt. Eksempelvis er Vd beregnet ud fra direkte målinger.
Mange af parametrene præsenteret i tabel 6.2 bruges til estimering af konduktionen
mellem vand og bund Φkonduktion og estimering af sedimenttemperaturen Tsed.
De hydrologiske parameter X og Mannings n er de eneste der indgår direkte i
Muskingum-Cunge beregningerne. Disse parametre er derfor de eneste som påvirker
Q, da de andre parametre ingen effekt har på Q. Dette skyldes at de kun kan ændre
marginalt på KM og fordampningen, der i øvrigt er meget lille.
Den eneste parameter der direkte indgår i ligning 3.22 er Kdisp, som bruges til at
estimere dispersionen i vandløbet.
For at udføre RS-HDMR sensitivitets analysen, er der tilfældigt udtaget 10000 para-
metersæt fra Θ efter en ligefordeling. Dette er valgt da Ziehn og Tomlin [2009] får gode
resultater med blot at vælge 1024 parametersæt i flere forskellige ikke lineære modeller.
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Parameter x0 Øvre grænse Nedre grænse
Mannings n (åben) 0.07 0.14 0.025
Mannings n (veg) 0.08 0.14 0.025
X (åben) 0.25 0.4 0.1
X (veg) 0.3 0.4 0.1
Sedimentets termiske diffusitet a (åben)
[
cm2
s
]
0.0067 0.0118 0.0012
Sedimentets termiske diffusitet a (veg)
[
cm2
s
]
0.007 0.0118 0.0012
Sedimentets varmelednings evne K (åben)
[
W
m·℃
]
1.7 4.18 0.6
Sedimentets varmelednings evne K (veg)
[
W
m·℃
]
1.67 4.18 0.6
Porøsitet η (åben) [%] 0.4 0.5 0.35
Porøsitet η (veg) [%] 0.4 0.5 0.35
Sediment flow Qsed (åben) [%] 0.15 0.5 0
Sediment flow Qsed (veg) [%] 0.34 0.6 0
Sediment dybden Dsed (åben) [m] 0.5 1 0
Sediment dybden Dsed (veg) [m] 0.4 1 0
Grundvandstemperatur TG [℃] 9 0.85 9.2
Dispersions konstant Kdisp 10.6 5 15
Vands transmissions konstant Ktrans 0.194 0.3 0.05
Tabel 6.2 Parametre der er brugt i HDMR. Parametrene Mannings n, X, a, K, η, Dsed, Qsed
og TG er parametre det ikke har været muligt måle, mens Kdisp og Ktrans er parametre der
generelt er usikkerhed om, i litteraturen.
Der er herved lavet en tabel med 17 søljer (en for hver parameter) og 10000 rækker (en
for hver parametersæt θ). Parametrene i tabellen er herefter skaleret mellem 0 og 1.
Denne tabel bruges som input i RS-HDMR. Objektiv funktionen f er for hver θ eva-
lueret og en tabel med tilsvarende værdier er lavet, så funktionsværdien f1 er beregnet
for θ(1). Denne tabel er givet som output for RS-HDMR. Sensitivitets indekset Si er
derfor målt i forhold til f .
Som beskrevet i kapitel 4 approksimeres første og anden ordens komponent funk-
tioner med ortonormale polynomier. I denne proces fittes polynomierne til data ved
minimering og polynomiet med det bedste fit udvælges. Polynomierne kan derfor ha-
ve forskellig orden og den maksimale orden af polynomier til approksimation af første
ordens komponentfunktioner er sat til 10. Den maksimale orden af polynomier til ap-
proksimation af anden ordens komponentfunktioner er sat til 5. Dette er valgt da Ziehn
og Tomlin [2009] bruger samme opsætning i undersøgelse af to ikke lineære modeller.
Derudover er der brugt en korrelationsmetode til reduktion af varians udviklet af Li
m.fl. [2002b]. I GUI-HDMR laves en usikkerheds analyse af HDMR’s første og andenor-
dens komponentfunktioner. Dette gøres ved at sammenligne 1024 punkter fra analysen
med komponentfunktionerne. Resultatet her af ses i figur 7.2.
Resultaterne fra HDMR sensitivitets analyse findes i afsnit 7.2
6.6 Opsætning af global optimering
I optimeringen bruges de mest sensitive parametre fundet med HDMR.
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Parameterværdierne i parametersættet x0 (tabel 6.2) anvendes som startværdierne
i optimeringen, og øvre og nedre grænse for Θ er valgt som i sensitivitets analysen.
6.6.0.1 Opsætning af SCE
SCE er kørt i Matlab i en software pakke udviklet af Duan m.fl. [1994]. Pakken findes
på hjemmesiden http://www.mathworks.com/matlabcentral/fileexchange/7671. Det er
valgt at der bruges 8 komplekser og standard kriterier for konvergens. Dette er valgt
ud fra anbefalinger i Duan m.fl. [1994].
6.6.0.2 Opsætning af MCMC
MCMC er kørt i Matlab efter Metropolis-Hasting algoritmen. Der blev kørt 3 Marko-
vkæder der alle blev startet fra parametersættet x0. Kæderene kørte 4333 iterationer,
hvor de første 1000 er burn-in perioden. Der er derfor samlet kørt 9999 iterationer, hvor
værdier fra a posteriori fordelingen pi(θ) blev samlet. Der er ikke specificeret nogle kon-
vergens krav for Metropolis-Hasting algoritmen. For at Metropolis-Hasting algoritmen
kører optimalt og konvergere hurtigt, skal Markovkæden mikse godt. Værdierne for σ2
og σ2∗ er derfor fundet ud fra prøvekørsler af algoritmen, hvor Markovkæden miksede
godt. σ2 er valgt til 0.001 og σ2∗ er splittet op i værdier for hver parameter:
Parameter σ2∗
Sediment dybden Dsed (åben) 0.5
Sedimentets termiske diffusitet a (åben) 0.05
Sedimentets varmelednings evne K (åben) 1
Sediment flow Qsed (åben) 0.2
Sedimentets termiske diffusitet a (veg) 0.05
Sediment dybden Dsed (veg) 0.2
Sedimentets varmelednings evne K (veg) 1
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Dette resultatafsnit er opdelt så der først er en analyse af grundvandstilstrømning, da
dette resultat bruges som input til HSM. Resultatet er fundet ved at analysere DTS
vandløbstemperaturdata TW , den målte vandføring Q og lave en manuel fitning med
HSM. Der er en analyse af hvor på studiestrækningen grundvandskilder udspringer, og
det estimeres hvor meget vand de giver til vandløbet.
Herefter er resultaterne fra sensitivitets analysen præsenteret. Fra sensitivitets ana-
lysen findes resultater fra første og andenordens komponentfunktioner, hvorudfra sen-
sitivitets indekset findes. De mest sensitive parametre optimeres med MCMC og SCE.
Resultatet herfra findes i resultatafsnittet om optimering og det bedste parametersæt
udvælges. Optimeringsmetoderne vurderes efter resultat og effektivitet.
Resultaterne fra HSM er til sidst præsenteret. Her bruges det optimale parame-
tersæt fundet med optimeringen, men for at kunne vurdere effekten af optimeringen,
bruges parametersættet x0 (se tabel 6.2) som reference. Resultaterne analyseres og
sammenlignes med de målte resultater.
7.1 Grundvand
På figur 7.1 ses to udvalgte tidspunkter, hvor TW er plottet i længderetningen. Vandet
er koldest d.27/4 kl.06.00 og det er varmest d.26/4 kl.18.00. Kontrasten mellem det
kolde vand og varme vand er brugt til at finde grundvands kilder da grundvandstempe-
raturen TG er omkring 9℃. Om morgnen variere TW omkring 7 − 7.5℃ og om aftnen
variere den omkring 14− 15.5℃. TG er derfor imellem morgen og aften temperaturen,
så når temperaturen stiger om morgnen og på samme sted falder om aftnen, er der en
grundvandskilde.
I figur 7.1 ses det at der de første 800m er forholdsvis mange grundvandskilder. Dette
skyldes (som tidligere beskrevet) at kablet nogle steder er dækket af sediment. Tem-
peraturen vil derfor repræsentere sedimentet og derfor ofte grundvandstemperaturen.
Målingerne vist i Appendiks D og analyse af figur 7.1 viser at grundvand tilstrømmer
vandløbet følgende steder, målt fra punktet kabelstart på figur 6.1:
afstand x 135m 151m 198m 220m 233m 710m 1278m 1376m
grundvands-
tilstrømning
i m3/s 0.005 0.005 0.005 0.001 0.002 0.002 0.003 0.002
Det ses at der om morgnen er en generel stigning i TW fra ca. 7℃ til 7.5℃. Dette må
skyldes at der tilløber diffust grundvand langs hele strækningen, da lufttemperaturen
Tluft < TW , hvorimod TG > TW og der ingen solindstråling er. Det er meget svært at
estimere mængden af vand som tilløber vandløbet, både enkelte kilder og diffus grund-
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Figur 7.1 Plot af DTS data til analyse af grundvands indstrømning. Det ses at der er huller i
graferne, hvilket skyldes at DTS-kablet har været oppe fra vandet og derfor ikke repræsentere
vandløbstemperaturen. Disse data er derfor fjernet. Vandløbstemperaturen er plottet for hver
meter.
vandstilførsel. Ud fra manuel fitning i HSM og observationer i felten er det estimeret at
der over hele strækningen tilstrømmer 0.015m3/s diffust grundvand. Resten af det til-
strømmende grundvand er fordelt ved kilderene, som beskrevet ovenfor. Dette resultat
er forbundet med stor usikkerhed og vil blive diskuteret i afsnit 8.2.
7.2 Sensitivitets analyse
Sensitivitets analysen blev udført med HDMR. Der er for de 17 parametre fundet kom-
ponentfunktioner af første og anden orden. Præcisionen af HDMR-metamodellen for
førsteordens komponentfunktioner er vist i figur 7.2. Her ses det, at der er nogenlunde
overensstemmelse mellem HDMR’s førsteordens komponentfunktion og de udtagende
1024 punkter (R2 = 71.69%). Plottet for andenordens komponentfunktioner er meget
analogt plottet vist i figur 7.2, dog med mindre udsving (R2 = 91%). Resultatet af
sensitivitets analysen (for hver enkelt parameter) ses i tabel 7.1. De 7 mest sensitive
parametre er: Dsed (åben), a (åben), K (åben), Qsed (åben), a (veg), Dsed (veg) og
K (veg). Disse 7 parametre udvælges til optimering da det er et passende antal af
parametre og der er et stort spring i sensitivitets indekset mellem K (veg) og Qsed
(veg).
I tabel 7.1 ses det at, ud af de 7 udvalgte parametre er 4 defineret for det åbne
landskab og 3 defineret for vegetations områderne. HSM er mere følsom overfor para-
metrene defineret for det åbne landskab, da de åbne områder udgør 10 modelsegmenter
og vegetations områderene udgør 8 modelsegmenter. Der er derfor en overvægtning af
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Figur 7.2 viser præcisionen mellem HDMR’s første ordens komponentfunktion (HDMR
metamodel) og 1024 udvalgte punkter fra HDMR analysen (den originale model).
de åbne områder. Derudover er der, i de åbne områder, en kraftigere solindstråling,
hvilket også har betydning.
Der er i alt 12 parametre som HSM er sensitiv overfor og 5 parametre hvor sensi-
tivitets indekset er udregnet til 0. Når sensitivitets indekserne for førsteordens kompo-
nentfunktioner summeres giver det
∑
Si = 0.7444. Førsteordens komponentfunktioner
dækker derfor 74.44% af den totale varians D.
Andenordens komponentfunktioner bruges til at beskrive den samlede effekt påD fra
to parametre og kan nemt være højere end effekten fra parametrene hver for sig [Sobel,
2001]. Der er 136 andenordens komponentfunktioner, hvor 72 gav positive sensitivitet-
sindekser Sij . Det højeste sensitivitetsindeks blev fundet for parametrene sediment flow
Qsed (åben) og sedimentets termiske diffusitet a (åben). De 5 højst rangerede parametre
for andenordens komponentfunktioner er:
Parameter 1 Parameter 2 Rang Sensitivitets indeks Sij
Qsed (åben) a (åben) 1 0.0386
a (åben) Dsed (åben) 2 0.0370
Qsed (åben) Dsed (åben) 3 0.0316
a (veg) Dsed (veg) 4 0.0146
Qsed (åben) K (åben) 5 0.0138
Det ses her at, der kun indgår parametre der i forvejen er fundet ved førsteordens
komponentfunktioner. Der er derfor ikke fundet andre sensitive parametre. Det ses
i resultaterne at parametrene defineret for vegetations områderne er uafhængige af
parametrene defineret for de åbne områder. Dette skyldes at parametrene er opdelt
efter afstanden og derfor er effekten ingen effekt af eksempelvis a (åben) og a (veg).
Med disse resultater kan det ikke udelukkes at flere af parametrene er korreleret.
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Sensitive parameter Sensitivitets indeks (Si) Ordnen på polynomiet
Dsed (åben) 0.2 9
a (åben) 0.1937 4
K (åben) 0.1027 1
Qsed (åben) 0.0706 4
a (veg) 0.0694 9
Dsed (veg) 0.0472 7
K (veg) 0.0328 1
Insensitive parameter Sensitivitets indeks (Si) Ordnen på polynomiet
Qsed (veg) 0.0140 7
Mannings n (åben) 0.0116 1
Kdisp 0.0012 9
Ktrans 0.0009 3
η (åben) 0.0002 6
Mannings n (veg) 0
X (åben) 0
η (veg) 0
X (veg) 0
TG 0
Tabel 7.1 viser sensitiviteten for hver parameter og er resultatet fra førsteordens komponent-
funktioner. Ordnen på polynomiet beskriver den orden på polynomiet som komponentfunk-
tionen er estimeret med.
Når sensitivitetsindekserne for andenordens komponentfunktioner summeres giver
det
∑
Sij = 0.2022. 20.22% af D er derfor dækket fra andenordens komponentfunktio-
ner. 94.66% af D er altså dækket ved brug af første og anden ordens komponentfunk-
tioner. Kun 5.44% af D dækkes fra komponentfunktioner over anden orden og disse
komponentfunktioner er derfor uden betydning i forhold til sensitivitet.
Lidt overraskende er HSM ikke så sensitiv overfor Mannings n, selv om denne para-
meter har stor betydning for strømhastigheden v. v indgår i beregningen af dispersion
og advektion, der kunne antages at have stor effekt på TW . I ligning 3.22 indgår 3 led;
dispersion, advektion og bidrag fra nettostrålingen (Φnetto). Φnetto må derfor have stor
betydning for TW , da Mannings n ikke er en sensitiv parameter.
X og mannings n er de eneste parametre der direkte indgår i beregning Q, men da
Q kun ændres marginalt af X og mannings n, får Q ingen betydning i forhold til f . De
resterende parametre kan kun i ringe, eller ingen grad, påvirke Q.
De 7 mest sensitive parametre indgår alle i estimering af ΦKonduktion og derved
energibalancen, hvilket indicerer at Φnetto har stor betydning for TW . Derudover indgår
parametrene i estimering af Tsed der senere vises at have stor betydning for TW .
Det er vigtigt at nævne at denne undersøgelse er lavet under sommer lignende
tilstande, hvor lufttemperaturen Tluft om dagen var meget høj og om natten var meget
lav. Faktisk varierede Tluft mellem 3.3℃ og 19℃ i modelleringsperioden. Dette betyder
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at vandet i vandløbet om dagen varmes kraftigt op og om natten køles kraftigt ned.
Hvis undersøgelsen var lavet om vinteren hvor solindstrålingen er lille, vil energibalancen
sandsynligvis have mindre betydning, da dagsvariationerne i de klimatiske parametre
er mindre.
7.3 Optimering
Optimeringen er lavet for de 7 parametre: Dsed (åben), a (åben),K (åben), Qsed (åben),
a (veg), Dsed (veg) og K (veg), som er fundet i forrige afsnit.
Resultaterne fra optimeringen er vist her:
Parameter x0 SCE MCMC Forskel [%]
Dsed (åben) 0.5 0.5311 0.5498 3.4%
a (åben) 0.0067 0.0102 0.0100 2%
K (åben) 1.7 1.1355 1.1452 0.8%
Qsed (åben) 0.15 0.3719 0.2593 30.2%
a (veg) 0.0070 0.0102 0.0094 7.8%
Dsed (veg) 0.4 0.3244 0.3291 1.4%
K (veg) 1.67 1.1360 1.1986 5.2%
f 0.0089 0.0062 0.0063 1.5%
SCE opnåede det laveste minimum med en funktionsværdi på 0.0062, og dette er
derfor det bedste optimerings resultat. Resultaterne fra SCE optimeringen viser at pa-
rameterværdierne for a (åben) og a (veg) er ens. Dette skyldes at TW generelt simuleres
for lavt om dagen. For at minimere f går parametrene derfor mod det område, hvor TW
om dagen bliver varmest. Dette betyder at parametrene rammer en slags grænse, hvor
Vg i ligning 6.1 er afgørende for valget af værdierne og de derfor bliver tilnærmelses-
vis ens. Det samme gælder for K (åben) og K (veg) der næsten får identiske værdier.
Grænseværdierne for disse parametre gør derfor at, TW ikke kan ændres tilstrækkeligt
i optimeringen. En videre diskussion af dette findes i afsnit 8.4.
Sammenlignes værdierne fra SCE optimeringen med fysiske værdier for parametrene
(Appendiks C) ses det at, K beskriver noget der har termisk diffusitet lignende skiffer
(se tabel tabel C.4), og a beskriver noget der ligger mellem sands termiske diffusitet og
klippes termiske diffusitet.
Resultatet viser at SCE har givet den bedste optimering, hvor den laveste f værdi
er fundet. Dette skyldes formentligt at metoden bruger både deterministiske og sto-
kastiske metoder, hvorimod MCMC kun finder tilfældige værdier. Simplex metoden i
SCE finder derfor hurtigt det nærmeste lokale minimum, hvor MCMC tilfældigt skal
»ramme« minimumet. Hvis en deterministisk metode blev brugt på MCMC resultatet
vil resultatet sandsynligvis blive det samme som fundet med SCE.
SCE konvergerede mod minimum efter 4021 model iterationer og efter 20 evolutions
loop1. Dette er forholdsvis få iterationer i forhold til at 7 parametre skal kalibreres. Til
sammenligning er der i MCMC lavet 3 kæder der hver har kørt 4333 model iterationer
1 Et evolutions loop er en opdeling i komplekser. Punkterne i SCE er derfor opdelt i komplekser 20
gange i løbet af optimeringen
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Figur 7.3 viser udviklingen af a (åben) efter burn-in perioden (1000 iterationer) til 2000
iterationer. Nedre grænse for a (åben) er 0.0012cm2s−1 og øvre grænse er 0.0118cm2s−1.
Lignende plots kan laves for de resterende parametre brugt i MCMC optimering.
(sammenlagt 12999 iterationer). Der findes dog konvergens kriterier for MCMC, men
det er i dette projekt ikke brugt [Vrugt m.fl., 2009b]. Resultatet viser derfor at SCE har
været den mest effektive optimerings metode for HSM. Resultatet viser samtidigt at
der er relativ lille forskel mellem det fundne minimum ved SCE og MCMC. Den største
forskel ses ved parameteren Qsed, hvor der med SCE blev fundet en lavere værdi end
med MCMC.
I figur 7.3 ses et plot af udviklingen af parameteren a (åben) fra MCMC, hvor para-
meteren varierer mellem øvre og nedre grænse. I største delen af iterationerne befinder
parameteren sig i intervallet mellem 0.008cm2s−1 og 0.0118cm2s−1. Markovkæden be-
finder sig derfor oftest i området omkring den fundne værdi 0.01cm2s−1. Der tages
værdier fra hele fra hele intervallet og kæden mikser godt. Lignende plots kan laves for
de resterende parametre og alle parametre mikser godt.
Parametersættet fundet med SCE bruges i de følgende afsnit og beskrives med OPT .
Dette parametersæt er valgt som det optimale parametersæt da funktionsværdien for
f er mindst.
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Figur 7.4 Simuleret energibalance for segmentet 13(1200 − 1300m), der repræsentere et mo-
delsegment uden vegetation (øverst). Figuren nederst viser energibalancen for modelsegmentet
17(1600 − 1700m), hvor skoven er repræsenteret. Resultatet er fundet med parametersættet
OPT i HSM.
7.4 Resultater fra HSM
Dette afsnit er delt op mellem energibalancen, vandløbstemperatur og vandføring. Af-
snittet beskriver derfor resultaterne for de 3 moduler i HSM. Energibalancen har stor
betydning for TW og det er nødvendigt at analysere den for at forstå temperaturresul-
taterne. Optimerings parametrene påvirker i høj grad sedimenttemperaturen Tsed og
konduktionen ΦKonduktion.
Til sidst vises vandløbstemperatur og vandførings resultaterne. Generelt bruges pa-
rametersættene x0 og OPT for at kunne sammenligne og analysere optimeringens effekt.
66 Resultater og analyse
7.4.1 Energibalancen
For at kunne vurdere effekten af skyggeforhold er energibalancen plottet i figur 7.4. Der
er to figurer, hvor den øverste viser den simulerede energibalancen for modelsegment
13(1200− 1300m). Der er her ingen betydelig vegetation og det repræsenterer derfor et
åbent område uden skygge. Den nederste figur viser energibalancen simuleret for mo-
delsegment 17(1600 − 1700m) og er altså i skov området. Skyggeeffekten har sammen
med grundvands tilstrømning stor betydning for vandløbets termiske profil i vandløbs
retningen og er derfor en vigtig faktor i forklaring af TW . Disse resultater er fundet med
parametersættet OPT . Der sammenlignes ikke med x0 da resultaterne var tilnærmel-
sesvis ens.
Den lave skyggeeffekt ses i den øverste figur ved at sammenligne den målte solind-
stråling over topografien ΦSol_over_topo (vist i figur 6.3) med den simulerede solindstrå-
lingen i vandet ΦSol_vand. Her ses det at ΦSol_vand følger kurven for ΦSol_over_topo, men
er en smule lavere på grund af refleksion fra vandoverfladen. Om dagen når solstrå-
lingen rammer vandet tilføres energi, men der forsvinder også energi ved evaporation
(ΦEvaporation). ΦEvaporation er derfor negativ om dagen og omkring 0 om natten, hvor
vandet ikke fordamper. ΦKonvektion er energien der tilføres eller fjernes fra vandet som
følge af en varme gradient mellem Tluft og TW . Om dagen er den positiv da Tluft er stør-
re end TW og der derfor tilføres varmeenergi til vandet. Om natten er det den omvende
situation, hvor vandet afgiver en mindre mængde varmeenergi til luften. Generelt do-
mineres den resulterende energi Φnetto om dagen af processerne ΦSol_vand, ΦEvaporation
og ΦKonvektion. Den langbølgede nettostråling ΦLang er om natten næsten konstant om-
kring −100W/m2, men om dagen stiger ΦLang til omkring −25W/m2. ΦLang er den
dominerende energiprocess om natten, da Φnetto tilnærmelsesvis er ens med ΦLang.
Konvektionen ΦKonvektion er i hele modelleringsperioden omkring 0W/m2, hvilket skyl-
des at Tsed er meget tæt på TW i hele perioden (se figur 7.6).
I den nederste figur ses skygge effekten fra træerne ved at sammenligne ΦSol_vand
med ΦSol_vand fra modelsegment 13 (øverste figur). Her ses det at ΦSol_vand generelt er
lavere, hvilket skyldes skygge. I figuren stiger ΦSol_vand, ΦKonvektion og Φnetto fra d.27/4
kl.06.00 til omkring kl.09.00 hvor der er et pludseligt dyk. Dette skyldes at Azimuth
vinklen θAZ skifter og der på dette tidspunkt er et skift i retningen hvor fra vegetations
tætheden udtrækkes. ΦSol_vand burde være ens med den målte solindstråling under
vegetationen fra figur 6.3, men dette opnås ikke i HSM. Dette skyldes at der i HSM er
generaliseret ved at vegetations variablene er midlet over 100m.
Når ΦSol_vand er mindre om dagen, medfører det at ΦKonvektion, ΦEvaporation og
Φnetto også er mindre om dagen. Der er derfor mindre varmeenergi der tilføres til dette
modelsegment om dagen. Om natten er der ingen betydelig ændring i forhold til de
åbne områder.
Resultatet fra figur 7.4 viser at skyggen fra vegetationen har en klar betydning for
Φnetto. Dette kan også ses ved den effektive skygge, der er et mål for den samlede skygge
fordelt over hele dagen. Den effektive skygge beregnes på følgende måde:
Effektiv skygge = ΦSol_over_topo − ΦSol_vandΦSol_over_topo (7.1)
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Figur 7.5 viser den effektive skygge.
og er midlet for hele perioden. Den effektive skygge er udregnet for alle modelsegmenter
og vist i figur 7.5. Ved modelsegment 7(0− 700m) er der lidt skygge, der er forsaget af
banker og enkelte træer. Fra modelsegment 7−11(700−1100m) er der en større effektiv
skygge på ca.30%, hvor der langs vandløbet er lidt kraftigere vegetation. Det mest åbne
område på studiestrækningen er ved modelsegment 11 − 14 (1100 − 1400m), hvor der
stort set ingen vegetation er, men der er stadig en smugle skygge forsaget af bankerne.
Den kraftigste skygge er ved modelsegment 16 − 18 (1600 − 1742m), hvor der er skov.
Vd for skoven er sat til 66% og den effektive skygge er næsten det samme. Generelt er
skyggeeffekten lav i det åbne landskab og høj i områderne med vegetation.
7.4.1.1 Konduktion og Tsed
Konduktionen og Tsed har, som beskrevet i teorien, betydning for TW . Derudover har
alle optimerings parametrene med denne process at gøre, og resultatet her af, viser hvor-
dan optimeringen har påvirket TW . Tsed har stor betydning for TW , da den på to måder
kan bruges til at påvirke TW . Den ene måde er via Φkonduktion, der beregnes ud fra
temperatur gradienten mellem bunden og vandet i vandløbet. Den anden måde er via
Qsed, da det i HSM er antaget at Qsed har temperaturen Tsed når vandet løber tilbage
til vandløbet. Det er altså den process hvor vand fra vandløbet løber ned i sedimentet
og enten afgiver varme til sedimentet eller modtager varme fra sedimentet. Når vandet
løber tilbage til vandløbet er det med temperaturen Tsed, som derfor har betydning for
TW .
I figur 7.6 ses Tsed plottet med TW ved modelsegment 13(1200− 1300m), for de to
parametersæt OPT og x0. I figuren ses det at sedimenttemperaturen Tsed(OPT ) føl-
ger vandløbstemperaturen TW (OPT ). Dette betyder at temperatur gradienten mellem
TW (OPT ) og Tsed(OPT ) er meget lille, og ΦKonduktion bliver derfor meget lille, som vi
også på figur 7.4.
For parametersættet x0 ses det at Tsed(x0) er betydeligt varmere end TW (x0) om
natten, men koldere om dagen. Tsed(x0) bruges derfor til at »hive« TW (x0) mod var-
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Figur 7.6 viser TW og Tsed for parametersættene x0 og OPT . Plottet er lavet for de simulerede
temperature i modelsegmentet 13(1200− 1300m).
mere temperaturer om natten og koldere temperaturer om dagen. ΦKonduktion er også
relativ lille ved parametersættet x0, hvilket må betyde at Qsed har stor betydning for
TW .
Dette betyder at optimerings metoderne bruger Tsed til at styre TW og en korrekt
estimering her af er derfor vigtig. Det er vurderet at ΦKonduktion har en mindre betydning
i denne sammenhæng og den styrende process derfor er Qsed.
7.4.2 Vandløbstemperatur fra HSM
I figur 7.7 vises TW (OPT ). Profilen på TW (OPT ) er i tidsretningen (y-aksen) meget ens
med de målte vandløbstemperature TW (målt) vist i figur 6.7. Afstanden 0−100m er på
de to figurer helt ens, da denne søjle bruges i HSM som randbetingelsen. Ved afstanden
100−200m er der et kraftigt fald i TW (målt) om dagen og en kraftig stigning om natten.
Dette skyldes at den målte temperatur er lavere end den faktiske temperatur, da DTS
kablet var delvist nedgravet. I HSM er QG sat til 0.01m3/s i dette modelsegment,
hvilket betyder at der er et fald i TW (OPT ) om dagen og en stigning om natten, men
det er ikke lige så kraftigt som ved TW (målt).
Sammenlignes figur 7.7 med figur 6.7, ses det at TW (OPT ) om natten er godt fittet
til TW (målt), men d.27 kl.12.00 til kl.20.00 fra afstanden x = 800m til x = 1742m
er TW (OPT ) ca. 0.3℃ − 1℃ lavere end den målte temperatur TW (målt). Afstanden
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Figur 7.7 viser den simulerede vandløbstemperatur TW (OPT ) med parametersættet OPT .
mellem x = 800m og x = 1066m er et vegetations område, hvor der langs bredderne
er træer. Trods dette er der om dagen en stigning i TW (målt) på ca. 0.3℃ (se også
figur 8.5). Der er generelt et dårligt fit af TW (OPT ) i x retningen (x-aksen), som senere
i afsnittet analyseres.
På figur 7.8 ses TW (målt) og TW (OPT ) plottet for forskellige udvalgte afstande
og der er tilføjet den simulerede vandløbstemperatur TW (x0) for parametersættet x0.
Figuren viser altså de samme beregninger som figur 7.7 og figur 6.7, men det er nemmere
at sammenligne i disse plot.
I øverste figur til venstre er TW plottet for modelsegmentet 2(100− 200m). I dette
modelsegment er TW (OPT ) og TW (x0) lavere end TW (målt) om natten, men varmere
om dagen, hvilket skyldes at kablet er delvist nedgravet. Der er stort set ingen forskel
mellem TW (OPT ) og TW (x0), da TW ændrer sig forholdsvis langsomt og modelsegmen-
tet er tæt på randbetingelsen i modelsegmentet 1(0m− 100m).
I figuren øverst til højre vises TW for modelsegmentet 8(700−800m). I dette model-
segment tilføres 0.003m3/s grundvand og generelt passer TW (OPT ) godt over ens med
TW (målt). Om natten er TW (OPT ) en smule lavere end TW (målt), men om dagen er
situationen omvendt, hvor TW (målt) er højere end TW (OPT ). TW (x0) er i dette mo-
delsegment varmere end TW (målt) om natten og koldere om dagen. Det samme ses i
de nederste figurer, dog er der en kraftigere forskel mellem de simulerede vandløbstem-
peraturer og TW (målt).
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Figur 7.8 viser TW for udvalgte modelsegmenter. x0 er den simulerede TW for parametersættet
x0, OPT er den simulerede TW for parametersættet OPT og målt er den målte TW .
I figuren nederst til venstre vises TW for modelsegmentet 12(1100− 1200m). Dette
modelsegment ligger på de mest åbne områder langs studiestrækningen og højeste målte
temperatur er 13.65℃ kl.17.06. På samme tidspunkt er TW (OPT ) = 12.82℃, der er
derfor en forskel på 0.83℃. Den generelle underestimering af TW (OPT ) fra d.27/4
kl.18 til kl.20 er omkring 0.5℃, for dette modelsegment. TW (x0) er igen dårligt fittet
til TW (målt)
I figuren nederst til højre er TW plottet for modelsegmentet 17(1600− 1700m), som
ligger i skov området. Her er underestimeringen om aftenen mindre end for modelseg-
mentet 12(1100 − 1200m) på ca. 0.3℃. Der er derfor et godt fit af TW (OPT ) i denne
del af vandløbet. Dette er et godt resultat, da der her er den potentielt største fejl, som
følge af afstanden til randbetingelsen i modelsegmentet 1(0 − 100m). Det betyder dog
også at TW (målt) falder hurtigere i skovområdet end TW (OPT ).
I figur 7.9 ses de målte og simulerede vandløbstemperatur, plottet i længde ret-
ningen, for d.27/4 kl.18.00. Det ses at der generelt er dårlig overensstemmelse mellem
TW (OPT ) og TW (målt) i x retningen. Målingen ved afstanden 150m kan undtages da
TW (målt) ikke er repræsentativ. Ellers ses det at der er en opvarmning fra 750−1350m
hvorefter TW (målt) falder. TW (OPT ) er næsten konstant i forhold til TW (målt), med
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Figur 7.9 viser den simulerede vandløbstemperatur TW (OPT ) og den målte vandløbstempe-
ratur TW (målt) d.27/4 kl.18.00. Den målte temperature er midlet for hver 100m, så graferne
kan sammenlignes.
små udsving der følger TW (målt). I mellem 1350 − 1742m er der et kraftigt fald i
TW (målt), hvilket skyldes skygge i skovområdet og formentligt grundvandstilførsel ved
afstanden 1376 (fundet i afsnit 7.1). Selv om der i HSM er en effektiv skygge på ca. 60%
og specificeret et grundvands input, er der ikke det samme kraftige fald i TW (OPT ).
For hele modellerings perioden er fittet i x retningen dårligt mellem TW (OPT ) og
TW (målt). Det er dog bedst om nattet mellem d.27 kl.00.00 til d.27 kl.09.00 og dårligst
om dagen i perioden mellem d.27 kl.12.00 til kl.20.00. Der er generelt et godt fit af
vandløbstemperaturen i tidsretningen, men et tilsyneladende dårligt fit i x retningen.
Dette skyldes at der er meget store temperatur variationer i tiden, men variationerne er
forholdsvis små i x retningen. Der udover simuleres der for en forholdsvis kort afstand,
men det tyder på at temperaturprofilen i x retningen generelt er svær at optimere til.
Optimerings parametrene er ikke defineret for alle modelsegmenter, men kun for åbne
områder og vegetations områder, hvilket betyder at temperaturprofilen ikke ændres i x
retningen.
I perioden mellem d.27 kl.12.00 til kl.20.00, hvor der er et dårligt fit i x retningen,
tyder meget på at der ikke optages nok solstråling vandet. Der er lille sandsynlighed for
at solstrålingen er underestimeret i HSM da den er målt (se afsnit 8.1). Dette vil videre
diskuteres i afsnit 8.5.
7.4.3 Vandføring
Der er som nævnt blevet optimeret til den målte vandføring Q(målt) ved afstanden
1488m, men ingen af parameterene påvirker Q i HSM. Q(målt) og den simulerede
vandføring ved modelsegment 15(1400− 1500m) er vist i figur 7.10. Det ses at Q(målt)
varierer mere end Q(OPT ) og sammenlignes figuren med figur 6.4, ses det at den målte
vandføring ved punktet »kabelstart« blot er adderet 0.04m3/s. Parametrene i optime-
ringen har derfor ingen effekt på vandføringen. Resultatet af sensitivitets analysen viser
at HSM ikke er sensitiv overfor parameteren X og mannings n, der er derfor kun 2
72 Resultater og analyse
Figur 7.10 viser den simulerede vandføring Q(OPT ) for modelsegmentet 15(1400− 1500m) og
den målte vandføring Q(målt)
ting Q er sensitiv over for og det er tilstrømmende vand og randbetingelsen (den målte
vandføring som gives i modelsegmentet 1(0− 100m)). Det skal dog nævnes at der ikke
var noget nedbør i modellerings perioden, eller i perioden op til denne. Hvis der havde
været nedbør, havde Q varieret mere og dette kunne have betydning for sensitivite-
ten af parameteren X og Mannings n. Variationen mellem Q(målt) og Q(OPT ) anses
for at være af mindre betydning, da usikkerheder i målingerne er forholdsvis store (se
afsnit 8.1).
7.5 Opsummering
Resultatet viser at DTS data kan bruges til at lokalisere grundvandskilder, men i dette
tilfælde kan DTS dataene ikke alene bruges til at estimere tilstrømningen. Til dette var
det nødvendigt at bruge HSM til at fitte tilstrømningen, ved at vægte forskellen mellem
nedstrøms og opstrøms målinger af Q
HDMR sensitivitets analysen viste en nogenlunde relation mellem HDMR kompo-
nentfunktionerne og de udvalgte sammenlignings punkter. Resultatet bruges til at finde
de 7 mest sensitive parametre, som herefter er optimeret. SCE var den bedste optime-
rings metode, da den var mest effektiv og opnåede det laveste minimum.
Analyse af resultaterne fra HSM viste at Tsed blev brugt til styring af TW . Derudover
viste resultaterne med parametersættet x0 generelt et dårligere fit end det optimerede
parametersæt. I tidsretningen var der et godt fit til temperatur målingerne, men i x
retningen var fittet dårligere.
Generelt viste resultaterne at optimering giver et godt resultat i forhold til vand-
løbstemperatur målingerne, men effekten af parametrene på vandføringen er minimal.
8 Diskussion
Matematisk modeller er velegnede til at stille skarpt på virkelighedsopfattelsen og ud-
trække information som ellers vanskeligt at opnå. I dette projekt bruges HSM til at
beskrive en række processer der påvirker vandløbstemperaturen og informationen her-
om kan bruges i analyse af systemet. Eksempelvis bruges HSM til at beskrive hele
energibalancen og det er i resultaterne vist at sedimenttemperaturen Tsed har stor be-
tydning for vandløbstemperaturen TW . Der er hermed udtrukket data som ellers ikke
var tilgængeligt.
Virkelighedsopfattelsen er altid simplificeret og behæftet med fejl og usikkerheder.
Der laves derfor altid simplificeringer, antagelser og idealiseringer når en matematisk
model konstrueres. Det fører til usikkerheder og usikkerhedernes betydning skal over-
vejes. Derudover gives ofte input til modeller, hvor der også kan være usikkerheder
omkring. I fejlkilde afsnittet beskrives usikkerhederne der er værd at nævne i forbindel-
se med HSM.
Som der er beskrevet i indledningen er der stor interesse i grundvands og overflade-
vands interaktionerne, hvorfor der er en diskussion her af. Da grundvandet påvirker den
unikke termiske profil i vandløbets x retningen, blev det undersøgt om DTS-målinger og
TW modellering kunne anvendes til at indicere og estimere grundvandstilstrømningen.
Resultaterne viste at DTS data var tydeligt påvirket af grundvandstilstrømning, men
simuleringerne af TW -profilet var mindre god, hvilket også diskuteres.
8.1 Fejlkilder
Man er som model bruger eller bygger, nød til at være kritisk over for modellen som
man arbejder med og forholde sig til anvendelsen af modellen. Fejlkilderne i forbindelse
med projektet er i dette afsnit beskrevet.
8.1.1 Model konceptuelle antagelser
Nogle af de mest betydende antagelser i HSM er her vurderet.
I HSM er det antaget at en kinetisk flodbølge har middelhastigheden c = 53v, hvilket
er fundet ved at opfatte c på følgende måde. Bølgehastigheden kan udregnes som c = ∂Q∂A
og denne afledte kan approksimeres ved at beregne hældningskoefficienten mellem to
punkter (figur 8.1):
c = Q2 −Q1
A2 −A1 =
A2v2 −A1v1
A2 −A1 (8.1)
Herved opfattes bølgen som en uniformt fordelt bølge mellem punkterne og formen er
permanent. Fra Mannings formel (se ligning 3.13) kan man beregne v og dette bruges
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Figur 8.1 Den kinetiske bølge
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Antagelsen om den kinetiske bølge er tilstrækkelig for de fleste naturlige vandløb, men
er kritisk når hældningen på vandløbet (S0) er meget stor eller meget lille [Bedient og
Huber, 2008].
En anden antagelse er at der altid er et turbulent flow og at tilløbende vand med det
samme er fuldstændigt opblandet, dette er ikke altid tilfældet da vandløb nogle steder
kan være advektivt dominerede. Der er derfor et mere laminart flow i vandløbet, hvor
turbulens har mindre betydning og derfor er opblandingen af vandet også anderledes.
Af de samme årsager modelleres også kun middel temperaturen i vandløbet, men under
naturlige forhold er der ofte en temperatur gradient fra bunden til overfladen [Neilson
m.fl., 2009].
Hvis der i et stykke af vandløbet er stor opblanding af sediment vil det betyde at
mindre stråling når bunden. I HSM er der ikke taget højde for gennemsigtigheden af
vandet. Man kan derfor forstille sig at, energibalancen for områder hvor der er stor
erosion er anderledes, da mindre lys vil ramme bunden.
I HSM er bunden af vandløbet opfattet som en sediment buffer med tykkelsen Dsed.
Mellem bufferen og vandet er der sediment flow og konduktion som påvirker vandløb-
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stemperaturen. Dette er et idealiserede billede af virkeligheden, hvor der ofte er et meget
komplekst sammenspil mellem bunden og vandet.
Det er i HSM antaget at modelsegmenterne er trapezformede. Dette er en kraftig
idealisering af virkeligheden, hvor vandløbs geometrien kan variere i form. Der findes
dog kanaliserede vandløb hvor formen er som en trapez.
8.1.2 Usikkerhed ved målinger
Generelt er målingerne lavet med stor nøjagtighed og modelusikkerheden herfra er derfor
lille. Der er dog enkelte målinger, hvor usikkerheden spiller en rolle. Eksempelvis er
bundbredden WB og vinklen Z, opmålt 27 steder, men den lokale variation herfor er
stor. WB og Z har betydning for beregning af strømhastigheden v og derved TW .
Klima data er målt ved klimastationen (figur 6.1) og på RUC’s klimastation, dette
betyder at lokale variationer ikke medtages. Som eksempel på dette, kan det tænkes at
vindhastigheden W og lufttemperaturen Tluft er lavere i skov området, på grund af læ
og transpiration fra træerne. Der er derfor lokale variationer i klimainput som ikke med
tages i HSM.
Vandføringen Q er beregnet ud fra strømhastigheder målt i felten og vanddybden
målt med dybdeloggere. En relation mellem Q og den målte dybde blev lavet ud fra de
målte strømhastigheder. Der er dog kun fortaget få strømhastigheds målinger og der er
derfor en vis usikkerhed i disse beregninger.
8.2 Grundvandsinteraktioner
I dette projekt viste resultaterne at DTS dataene kunne bruges til at lokalisere grund-
vandskilder langs Elverdamsåen. Det er dog mere usikkert hvor meget grundvand der
tilløber til vandløbet fra den enkelte grundvandskilde. Dette er fundet ved manuel fitning
i HSM, men i andre forsknings projekter [Westhoff m.fl., 2007][Selker m.fl., 2006] findes
grundvandstilstrømningen ud fra DTS dataene alene. Dette kan gøres, da der generelt
er et fald i vandløbstemperaturen TW (om dagen) umiddelbart efter grundvandskilden.
Den udgående vandføring Qo, efter grundvandskilden, kan beregnes som:
Qo = Qi
[
TG − Ti
TG − To
]
(8.7)
Hvor Qi er den indgående vandføring før grundvandskilden, Ti er den indgående tem-
peratur og To er temperaturen efter opblanding med grundvand. Da QG = Qo−Qi kan
grundvandstilstrømningen estimeres.
I de målte DTS data fra Elverdamsåen, ses et fald i TW efter grundvandskilden ikke
og det er derfor ikke muligt, at estimere grundvandstilstrømningen ud fra DTS data
alene. Dette betyder at forholdet mellem vandføringen i vandløbet og grundtilstrøm-
ningen
(
QG
Q
)
er for lille til at påvirke nedstrøms TW . Så enten er der for meget vand
i vandløbet til at det giver udslag i målingerne ellers er grundvandstilstrømningen fra
grundvandskilderne så lille at de ikke giver et udslag. Man kan dog i resultaterne se at
der om natten er en generel stigning i TW og derudfra kan man konkludere at der til-
strømmer diffust grundvand. Generelt tilføres der forholdsvis små mængder grundvand
fra grundvandskilderne og det er derfor sandsynligt at DTS kablet har ligget direk-
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te ovenpå en grundvandskilde. Elverdamsåen er i studieområdet domineret af diffust
grundvand og forholdsvis små grundvandskilder.
Forholdet QGQ skal altså have en vis størrelse før man kan bruge DTS data til esti-
mering af QG. Man kan derfor forstille sig at en tærskelværdi for forholdet QQG , kan
bruges til at definere grundvandskilder.
8.3 Valg af sensitivitets analyse
I dette projekt er optimerings problemet globalt og HSM er en ikke lineær model. Dette
betyder at parameter sensitiviteten kan variere i Θ. Effektiviteten af globale sensitivitets
analyser er ofte meget varierende, så den effektive og robuste HDMR metode blev valgt
[Ziehn og Tomlin, 2009]. Dette er, som beskrevet i kapitel 4, en metode baseret på
en statistisk analyse af varians, hvor eksempelvis WALS bruger den partielle afledte
til at beskrive sensitiviteten. Der er både svagheder og styrker ved forskellige globle
sensitivitets analyser [Frey og Patil, 2002], og en af de store svagheder ved HDMR er at
sensitivitets indekset afhænger af grænserne for Θ. Valget af øvre og nedre grænse for
hver parameter har derfor betydning for sensitivitets indekset for den enkelte parameter.
Resultater for HDMR analysen viste at Dsed (åben) var den mest sensitive parameter,
men dette resultat afhænger af de valgte grænser som her er mellem 0m og 1m. I
dette tilfælde er grænserne valgt ud fra anbefalinger i Boyd og Kasper [2003], men de
kunne være anderledes. For andre parametre kan grænserne være teoretisk betingede
og grænseværdierne bliver sat herudfra. Et eksempel på dette kan være parameteren X
der kan have værdier mellem 0 og 0.5. Valget af grænser kan derfor være en subjektiv
proces, hvor modelløren selv vælger grænserne. Modelløren kan derfor påvirke resultatet
HDMR af sensitivitets analysen ved valg af grænser.
8.4 Diskussion af optimering
Teoretisk set kan alle modelparametre i HSM måles, men reelt set er det ofte svært at
indsamle data til at beskrive alle forhold brugt i HSM. Der er derfor altid brug for en
kalibrering af HSM. Man kan derfor vælge hvilke parametre man vil kalibrere modellen
med, men der vil ofte være stor usikkerhed omkring interaktionerne mellem bunden
og vandløbet. Dette gælder både grundvands interaktioner, men specielt konduktions
parametre kan være svære at måle.
8.4.1 Valg af kalibrerings metoder
Tidligere blev hydrologiske modeller ofte kalibreret manuelt. Dette betyder at resulta-
tet af kalibreringen afhænger af modellørens erfaring og ekspertise. Manuel kalibrering
er en subjektiv proces, hvor modelløren vælger udfaldet. Derudover er det ofte en lang-
sommelig proces der afhænger af menneskelig indblanding [Madsen, 2007].
Automatisk kalibrering er en mere objektiv proces, hvor modelløren opstiller en ob-
jektiv funktion, som herefter bliver minimeret. Modelløren påvirker derfor funktionen
som opstilles, men ikke resultatet [Madsen, 2007].
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I dette projekt blev kalibreringen fortaget automatisk med MCMC og SCE. Metro-
polis Hasting algoritmen er historisk set en gammel algoritmen, hvor første version blev
lavet i 1953 af N. Metropolis som senere blev videreudviklet i 1970 af W. K. Hasting
[Metropolis m.fl., 1953][Hasting, 1970].
SCE er en mere moderne algoritme som blev udviklet af Q. Y. Duan, V. K. Gupta
og S. Sorooshian i 1993 [Duan m.fl., 1993]. Der er derfor et historisk perspektiv, hvor
Metropolis Hasting algoritmen var en af de første numeriske metoder til løsning af
globale optimerings problemer og SCE er en mere moderne metode. Der har gennem de
seneste 60 år været en stor udvikling af feltet, hvor algoritmerne er blevet mere effektive
og SCE har derfor den fordel at være nyere. Dette ses også i resultaterne, hvor SCE
viste sig at være mest effektiv og opnåede det laveste minimum.
I dette projekt bliver de globale optimerings metoder udelukkende brugt til at finde
det globale minimum, men MCMC har den teoretiske fordel at metoden kan bruges til
parameterusikkerheds analyse. Parameterusikkerheds analysen bliver i støre grad brugt
inden for hydrologisk modellering [Vrugt m.fl., 2003]. Der er fornyligt udviklede nye
optimerings metoder, der kombinerer MCMC og SCE. Der er specielt to nye metoder
udviklet af Vrugt, kaldet Shuffled Complex Evolution Metropolis (SCEM) og DiffeRen-
tial Evolution Adaptive Metropolis (DREAM) [Vrugt m.fl., 2003][Vrugt m.fl., 2009a]1.
Metoderne afsøger a posteriori fordelingen via SCE metoden og resultatet kan både
bruges til optimering og parameterusikkerheds analyse.
8.4.2 Det optimale parametersæt
Et af formålene med projekt var at finde et optimalt parametersæt, der bedst beskrev
forholdene ved Elverdamsåen. Det optimale parametersæt blev fundet med SCE og er
vist i afsnit 7.3.
Resultatet fra SCE optimeringen viste at parametrene a (åben) og a (veg) havde
samme værdi i parametersættet. Dette skyldes at vandløbstemperaturen TW er un-
der estimeret i perioden mellem d.27 kl.12.00 til kl.20.00 fra afstanden x = 800m til
x = 1742m. For at gøre vandet varmere søges der i optimeringen efter lavere parametre
værdier og værdien Vg i ligning 6.1 bliver derfor styrende. Det samme er gældende for
parametrene K (åben) og K (veg).
Analyse af energibalancen viste at Tsed blev brugt til at styre TW . Tsed beregnes
som sagt ud fra den antagelse at der er en sediment buffer under vandløbet med tyk-
kelsen Dsed. Resultatet viser at denne buffer generelt har temperaturer der følger TW ,
men resultatet fra DTS målingerne viser at diffust grundvand tilstrømmer vandløbet.
Dette betyder at der er en vis uoverensstemmelse mellem resultaterne, da tilløb af
diffust grundvand vil betyde at sediment bufferen er påvirket af grundvandstemperatu-
ren. Meget tyder derfor på at Tsed simuleres for varmt om dagen og for koldt om natten.
Man kan derfor overveje om det parametersættet estimeret med SCE er det optimale.
Optimerings metoderne fandt i sig selv de laveste minimum, det var derfor valget af
grænser der gjorde at a og K gik mod grænserne.
1 Disse metoder er ikke brugt i projektet, da jeg ikke kendte til dem i optimerings processen.
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8.5 Vandløbstemperaturen i x retningen
Som det ses i resultaterne er fittet i x retningen generelt dårlig. Dette skyldes flere ting,
men mellem d.27 kl. 12.00 til kl.20.00 fra afstanden 800m til 1742m er der specielt en
underestimering af TW . Underestimering er størst om dagen og dette kan betyde at der
er en tilstrømning af opvarmet vand fra de omkringliggende våde områder og det åbne
dræn. Derudover er der observeret flere høl på denne strækning og andre forskningsre-
sultater viser at en såkaldt dead zone (DZ) kan påvirke TW [Webb m.fl., 2008][Neilson
m.fl., 2009]. En DZ er et område af vandløbet, hvor vandet er meget stillestående. Van-
det i DZ er ikke en del af hovedstrømmen i vandløbet, og der er kun en lille udveksling
af mellem zonen og hovedstrømmen. Hvis DZ ligger i et åbent område, vil der være en
opvarmning i løbet af dagen, grundet solstrålingen. Temperaturen er derfor varmere,
end vandet i vandløbet, om dagen. Hvis DZ ligger i et skovområde med skygge, vil tem-
peraturen være koldere, på grund af vegetationens skyggeeffekt. Af Clark m.fl. [1999]
er der, i et lille vandløb, målt 7℃ forskel mellem hovedstrømmen og DZ. Dette betyder
at lokale forhold kan spille stor rolle i forhold til TW .
Man kan undre sig over hvorfor optimeringen ikke påvirkede vandløbstemperatur
profilen i x retningen, men da temperatur udsvingene i t retningen var større, havde
det en større påvirkning på f . Derudover er optimerings parametrene opdelt efter de
åbne områder og vegetations områder, så de kun kan ændre temperaturprofilen mellem
klasserne. Andre forskningsresultater viser også at der ofte er usikkerheder ved modelle-
ring af vandløbstemperatur i x retningen (se eksempelvis [Westhoff m.fl., 2007][Loheide
og Gorelick, 2006]). I Westhoff m.fl. [2007] henvises usikkerheden til den komplekse ve-
getation omkring vandløbene og i Loheide og Gorelick [2006] henvises til grundvands
interaktioner (grundvandstilstrømning og sediment flow).
I dette projekt blev solstrålingen målt med stor præcision og den effektive skygge
passer godt overens med det den beregnede skygge i skoven. Målte klimadata ses som
en lille fejlkilde og det dårlige fit i x retningen kan derfor skyldes eventuelle DZ.
8.6 Scenarie
Som en sidste ting kan man spørge: Hvad skal der til for at HSM bedre fanger tempe-
ratur dynamikken i x retningen?
For at besvare dette er der prøvet to tiltag; det første er optimering af parametrene
Mannings n og Dsed for hver modelsegment. Det andet er inkludering af DZ i HSM.
8.6.1 Optimering af Dsed og Mannings n
Som sagt har jeg her prøvet at optimere parametrene Dsed og Mannings n for alle
modelsegmenter, uden modelsegment 2(100− 200m). Fravalget af dette modelsegment
skyldes påvirkningen af grundvand (se figur 6.7). Herved er den mest sensitive para-
meter Dsed valgt, og Mannings n er valgt da det teoretisk set, er en vigtig parameter.
Derudover kan mannings n bruges til at sænke strømhastigheden v.
Formålet med denne kalibrering var derfor at nedsætte v i enkelte modelsegmenter,
så der kunne optages mere energi. Dette kunne formodes at have den største effekt i
dagstimerne, da der er solindstråling og Φnetto her er størst.
8.6 Scenarie 79
Figur 8.2 viser TW plottet, med parametrene Dsed og Mannings n optimeret.
Kalibrering blev lavet med SCE. Nedre grænse for Mannings n blev sat til 0.025 og
øvre grænse blev sat til 0.14. Nedre grænse for Dsed blev sat til 0m og øvre grænse blev
sat til 1m. Ellers var SCE opsat som beskrevet i afsnit 6.6. Resultatet er vist i tabel 8.1:
Segment 1 3 4 5 6 7 8 9 10
Mannings n 0.0883 0.1225 0.1130 0.0555 0.0774 0.0486 0.0820 0.0728 0.0590
Dsed[m] 0.3883 0.8489 0.4040 0.3015 0.4219 0.3941 0.4083 0.3937 0.4144
Segment 11 12 13 14 15 16 17 18
Mannings n 0.0641 0.0624 0.0743 0.0477 0.0576 0.0741 0.0634 0.1237
Dsed[m] 0.3990 0.4224 0.4001 0.3765 0.4520 0.4469 0.4718 0.5533
Tabel 8.1 viser resultatet af optimering af parametrene Dsed og Mannings n
Det ses i tabel 8.1 at Dsed ligger omkring 0.4m for de fleste modelsegmenter og at
Mannings n er mere varierende. Objektiv funktionsværdien var 0.0061 og blev derfor
kun marginalt bedre end resultatet præsenteret i afsnit 7.3.
På figur 8.2 ses den simulerede vandløbstemperatur. Der kun er en lille forbedring
mellem d.27 kl. 12.00 til kl.20.00 fra afstanden 800m til 1742m sammenlignet med
figur 7.7. Det samme ses på figur 8.3 og sammenlignes med figur 7.9 ses det, at der kun
er en svag forbedring af den simulerede temperatur. Der kan i disse resultater ses bort
fra den målte temperatur fra afstanden 100m− 200m, grundet grundvands påvirkning.
Dette resultat viser derfor at det ikke er nok at kalibrerer parametre for hvert enkelt
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Figur 8.3 viser simuleret og målt vandløbstemperatur, d.27/4 kl.18.00. Den målte temperature
er midlet for hver 100m.
modelsegment. Fejlen i resultatet kan skyldes fejlkilder, men der kan også være processer
som eksempelvis DZ der påvirker TW og denne proces indgår ikke i HSM.
8.6.2 Inkludering af DZ i HSM
For at forbedre resultatet har jeg valgt at inkludere DZ i HSM. Dette er gjort ved at
lave en DZ, med samme vanddybde som der simuleres i hvert modelsegment. I denne
DZ beregnes en vandtemperatur (TDZ) på baggrund af energibalancen og der er igen
advektion eller dispersion. Processerne som indgår i beregningen er vist i figur 8.4.
Det ses at der tilført et bassin og der er en udveksling af vand (QDZ) mellem DZ og
hovedstrømmen i vandløbet. Energibalancen er beregnet på samme måde som beskrevet
i kapitel 3 og QDZ er en procent del af Q. Der er således en del af Q, som løber til DZ
for så at løbe tilbage med temperaturen TDZ . Opblandingen af vandet i hovedstrømmen
antages at ske med det samme og udregnes efter ligning 3.28.
ΦSol beregnes for hvert modelsegment og afhænger af skyggeforholdene. Dette be-
tyder at TDZ er lavere i skoven end i de åbne områder i dags timerne.
I figur 8.5 ses TDZ plotte for modelsegmenterne 15 og 17. Modelsegment 15(1400−
1500m) repræsentere de åbne områder og maksimum temperaturen TDZ = 14.5℃ er hø-
jere end den tilsvarende målte maksimum temperatur TW (målt) = 13.65℃. Denne DZ
er derfor 0.85℃ varmere og kan derfor opvarme vandet i vandløbet. DZ i modelsegmen-
tet 17 repræsentere skov området og maksimum temperaturen er TDZ = 12.8℃. Denne
temperatur er derfor lavere end den maksimale målte temperatur T (målt) = 13.46℃.
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Figur 8.4 viser HSM med DZ inkluderet. Modificeret fra Neilson m.fl. [2009]
Figur 8.5 viser TDZ for modelsegmenterne 15(1400− 1500m) og 17(1600− 1700m).
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Figur 8.6 viser TW med DZ inkluderet.
Dette betyder at der i dette modelsegment kan være en nedkøling grundet skyggeeffek-
ten fra vegetationen.
8.6.2.1 Opsætning af HSM
Grundet tidsmangel har det ikke været muligt at optimerer HSM med den nye para-
meter QDZ . Jeg har derfor lavet en manuel kalibrering af parametrene QDZ og Dsed og
resultatet er vist i tabel 8.2:
Segment 1 2 3 4 5 6 7 8 9
QDZ [%] 0 0 0 0 0 0 0.1 0 0.8
Dsed[m] 0.3883 0.5311 0.8489 0.4040 0.3015 0.4219 0.1971 0.4083 0.0393
Segment 10 11 12 13 14 15 16 17 18
QDZ 0.1 0.1 0 0.25 0 0 0 0.1 0
Dsed[m] 0.4144 0.3990 0.4224 0.1000 0.3765 0.4520 0.4469 0.4718 0.5533
Tabel 8.2 viser resultatet af den manuelle kalibrering.
Derudover er Mannings n som vist i tabel 8.1. Der tilføres kun små mængder af vand
fra DZ og fra segment 9(800−900m) er den største udveksling på 0.8% af Q. Derudover
ses det at Dsed er mindre i segmenterne 7, 9, 13 sammenlignet med tabel 8.1.
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Figur 8.7 viser simuleret og målt vandløbstemperatur, d.27/4 kl.18.00. Den målte temperature
er midlet for hver 100m.
8.6.2.2 Resultater fra HSM
I figur 8.6 vises TW og det ses at inkludering af DZ kan have en stor betydning for TW .
Her er der en klar forbedring mellem d.27 kl. 12.00 til kl.20.00 fra afstanden 800m til
1742m, sammenlignet med figur 6.7. Det ses også at der er et dårligere fit om natten
fra d.26/4 kl.21.00 til d.27/4 kl.06.00 mellem afstanden 800m − 1742m. Inkluderingen
af DZ giver en tidsforskydning i temperaturen om natten, hvor vandet er langsommere
om at nedkøle.
I figur 8.7 ses en klar forbedring i x retningen d.27/4 kl.18.00. Det ses at DZ kan
give store ændringer for det enkelte modelsegment. Sammenlignes med figur 7.9, ses det
at TW ændre sig kraftigt i x retningen.
Med inkludering af DZ ses et bedre fit om dagen og et dårligere fit om natten.
Resultatet viser at, der med dette tiltag er potentiale for et bedre fit.
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9 Konklusion
Grundvands kilder blev lokaliseret med DTS data og tilstrømningen fra grundvandskil-
der og diffust grundvand blev estimeret med HSM. Der er dog en vis usikkerhed omkring
tilstrømningen af grundvandet. Det var ikke muligt at estimere grundvandstilstrømnin-
gen fra DTS data alene, da forholdet mellem grundvandstilstrømningen og vandføringen(
Qg
Q
)
var for lille til at påvirke TW . Det kan derfor konkluderes at studieområdet langs
Elverdamsåen er domineret af små grundvandskilder og diffus grundvandstilstrømning.
Den diffuse grundvandstilstrømning var fordelt over hele studieområdet, mens der spe-
cielt var mange direkte grundvandskilder lokaliserede mellem afstanden 135m− 233m.
Med en RS-HDMR global sensitivitets analyse blev de mest sensitive modelparame-
tre i HSM fundet; Dsed (åben), a (åben), K (åben), Qsed (åben), a (veg), Dsed (veg) og
K (veg). Dette viser at TW specielt påvirkes af parametre der har med bund interak-
tioner at gøre. Det blev derudover vist at Tsed kan bruges til at styre TW . Vandføringen
Q var ikke følsom overfor nogle parametre brugt i den globale sensitivitets analyse.
Global optimering blev lavet med SCE og MCMC. SCE opnåede det laveste mini-
mum og var mest effektiv. Parametrene a og K ramte en grænse styret af objektiv
funktionen, men fittet af vandløbstemperaturen TW blev godt i tidsretningen. Der var
dog et mindre godt fit i vandløbs retningen, hvilket kan skyldes ikke medtagede proces-
ser som eksempelvis DZ. Da vandføringen ikke var sensitiv overfor parametrene brugt
i optimeringen fik det mindre betydning i forhold til kalibreringen.
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A Numeriske metoder
I dette appendiks beskrives de numeriske metoder brugt i HSM.
A.1 Finite differences
Forlæns finite differences til beregning af første grads led udregnes som:
∆f
∆x =
f(x+ ∆x)− f(x)
∆x (A.1)
Hvor ∂f∂x approksimeres med
∆f
∆x . Dette er forlæns da forskellen mellem f(x + ∆x) og
f(x) bruges til udregning af hældningen på den lineære linje der er mellem punkterne
(x, f(x)) og (x+ ∆x, f(x+ ∆x)). Generelt vil approksimationen være bedre jo mindre
et stridt ∆x der vælges. Baglæns finite differences til beregning af første ordens led
udregnes som:
∆f
∆x =
f(x)− f(x−∆x)
∆x (A.2)
Her er forskellen at man i stedet vælger at approksimere hældningen ud fra et forgående
x. Til beregning af anden ordens differentialled bruges central finite differences:
∆2f
∆x2 =
f(x+ ∆x)− 2f(x) + f(x−∆x)
∆x2 (A.3)
Hvor hældningen ∂
2f
∂x2 approksimeres ved hældning mellem punkterne (
x+∆x
2 , f
′(x+∆x2 ))
og (x−∆x2 , f ′(
x−∆x
2 )). f ′(
x+∆x
2 ) findes ved ligning A.1 og f ′(
x−∆x
2 ) findes ved ligning
A.2, som ved substation giver ligning A.3 [Press m.fl., 2007].
A.2 Eulers metode
Eulers metode er en numerisk metode til løsning af ordinære differentialligninger. Først
defineres der en begyndelsesværdi p0 = (x0, y0) for differentialligningen y′ = F (y, x)
der ønskes løst. y′ løses for begyndelsesværdien, hvorefter der tages et skridt ∆t langs
tangenten. Dette nye punkt p1 ligger tilnærmelsesvis på funktionen y, hvis ∆x går mod
nul. Nu kan y′(p1) findes og et nyt punkt p2 kan estimeres, herved opstilles en iterativ
metode hvor y′ kan løses som:
pi+1 = (xi + ∆x, yi + F (xn, yn)∆x) (A.4)
Generelt er det sådan at, hvis der vælges et større ∆x vil fejlen mellem den numerisk
beregnede værdi og den eksakte værdi være større[Blomhøj m.fl., 2005].
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B Beregning af energibalancen
Dette appendiks beskriver de afsnit hvor der er lavet ændringer i energibalance be-
regninger i forhold til [Boyd og Kasper, 2003]. Der er lavet ændringer i forhold til
afsnit 3.1.2.1 og afsnit 3.1.2.5 som omhandler solstråling og konduktion mellem vand
og bund. Afsnittene er de samme som ovenfor, men er uddybet med matematiske be-
skrivelse af processerne der bruges i den modificerede HSM. For at se beregninger for
JD, θZE , θAZ og θSA henvises til [Boyd og Kasper, 2003].
B.0.1 Solstråling
Når solen emittere stråling mod jorden modtages det af jorden om omdannes til varme-
energi. Solstråling er stort set den eneste kilde til energi i energibalancen og udsendes
hovedsageligt som kortbølget stråling fra solen. Solstrålingen uden for atmosfæren er
antaget at være konstant men kan korrigeres med længden til solen. Når strålingen
rammer et objekt kan der ske 3 ting, strålingen kan absorberes ζΦ, reflekteres αΦ eller
transmitteres ψΦ. Når strålingen går gennem atmosfæren eller vand, absorberes noget
af stråling, noget reflekteres og andet går herigennem. En del af lyset som reflekteres
spredes i mange retninger mellem jorden og atmosfæren kaldes diffust stråling, og er
den dominerende solstråling når det er overskyet [Oke, 1987]. Sol konstanten uden for
atmosfæren er Φk = 1367 Wm2 og er midlet. Derfor bruges radius vektoren (r) som er
forholdet mellem afstanden til solen og middel afstanden til solen til at korrigere for
afstanden til solen:
r = 1 + 0, 017 · cos
(
2 · pi365
)
· (186− JD) (B.1)
Hvor JD er julian dag1. Strålingen uden for atmosfæren beregnes som:
ΦSol_rum =
Φk
r2
(B.2)
For at beregne hvor meget af strålingen som bliver til diffust lys bruges klarheds indekset
(KI) der er forholdet mellem strålingen uden for atmosfæren og den målte stråling over
topografien på jorden ΦSol_over_topo.
KI =
ΦSol_ over_ topo
ΦSol_rum
(B.3)
Forholdet mellem diffus og direkte stråling kaldes diffus brøken (Df ) og beregnes som:
Df = (0, 938+1, 071KI)−(5, 14K2I )+(2.98K3I )−
(
sin
(
2pi (ÅD − 40)365
))
(0, 009−0.078KI)
(B.4)
1 julian dag kommer fra den julianske kalender, der er en numerisk kalender der startede 46.f.kr.
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Hvor ÅD er dags nummeret på året. Det diffuse og direkte lys beregnes som:
Φdiffus_over_topo = ΦSol_over_topo ·Df (B.5)
Φdirekte_over_topo = ΦSol_over_topo · (1−Df ) (B.6)
Hvor ΦSol_over_topo er den målte indstråling over vegetationen (se figur 6.3).
Skydækket S beregnes ud fra den aktuelle solstråling over topografien Φdirekte_over_topo
og den beregnede potentielle solstråling over topografien ΦSol_over_topo(POT ).
S =
√
1
0.65
(
1−
(
Φdirekte_over_topo
ΦSol_over_topo(POT )
))
(B.7)
B.0.1.1 Solstråling under topografien
Tages der udgangspunkt i et fast punkt p lige over vandoverfladen, kan den direkte
solstråling møde træer og banker der danner skygger over vandet. I HSM beregnes
dette ved at opfatte midten af et modelsegment som p, hvor ud fra solens position og
skyggeforhold beregnes (se figur 3.6). Ved at kende positionen (længde- (θl), bredde-
grader θb og højden over havoverfladen h) og tiden t for punktet kan solhøjden2 θSA og
Azimuth vinklen3 θAZ bestemmes for hvert tidsskridt.
Skyggeforholdene beregnes i 7 retninger (NØ, Ø, SØ, S, SV, V, NV), hvor der i hver
retning indsamles 4 datapunkter om vegetations højde (Vh), vegetations tæthed (Vd) og
højde over vandoverfladen (h) samt vinklen mellem bankerne og vandoverfladen θtopo.
Mellem hver datapunkt er der 4 meter og for hvert punkt afgøres længden af vegetations
skyggen (SLV ). Er SLV længere end afstanden til p er der vegetations skygge og er
θSA mindre end θtopo er der fuld skygge fra bankerne. Hvis der er vegetations skygge
afgøre Vd og længden af skyggen, hvor direkte stråling der går gennem vegetationen.
Hvis der er fuld skygge over p er der inden direkte stråling og den diffuse stråling
der rammer vandoverfladen beregnes ved:
Φdiffus_ over_vand = Φdiffus_over_topo · θvts (B.8)
Hvor θvts er en koefficient der beskriver forholdet mellem...
Hvis der er skygge fra vegetationen, hvor Vd er mindre end 100% er skygge densiteten
beregnet som:
Ψ = 1− exp
( log(1− Vd)
10 · SLV
)
(B.9)
Den direkte stråling som går gennem vegetationen beregnes ved:
Φdirekte_over_vand = Φdirekte_over_topo · (1−Ψ) (B.10)
2 Solhøjden er vinklen mellem det horisontale plan på vandoverfladen og solens stråle. Ved solopgang
er vinklen 0◦ og i Zenith θZE (normalen til det horisontale plan) er den 90◦ [Boyd og Kasper, 2003]
3 Azimuth vinklen er vinklen mellem nord og solensretning projekteret ned på det horisontale plan
[Oke, 1987]
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B.0.1.2 Solstråling under vandet
Når solstrålingen rammer vandoverfladen reflekteres en del af strålingen. Den mængde
af stråling der reflekteres afhænger af Zenith vinklen (θZA), hvis θZA er lille (midt på
dagen) reflekteres mindre stråling end hvis θZA er stor. Mængden af direkte stråling
der går gennem vandet beregnes som:
R =
0.0515 ·
(
θZA
pi
180
)
− 3.636 hvis θZA > 80◦
0.091 · cos−1
(
θZA
pi
180
)
− 0.0386 hvis θZA < 80◦
(B.11)
Φdirekte_vand = Φdirekte_over_vand · (1−R) (B.12)
Φdiffus_vand = Φdiffus_over_vand · 0.91 (B.13)
Den resterende solstråling som rammer vandsøjlen transmitteres enten her igennem eller
absorberes, den mængde der absorberes afhænger af vanddybden og længden gennem
vandet det passere (V L). Den energi der absorberes er varmeenergien vandet optager
fra den direkte solstråling (Φoptag). Den transmitterede solstråling (T ) rammer bunden,
hvor noget af enegien absorberes og indgår i konduktionen mellem bunden og vandet.
Resten reflekteres (BR) og afgiver igen energi til vandet. [Boyd og Kasper, 2003].
V L = DW
cos
(
sin−1
(
sin(θZA·( pi180◦ ))
1.333
)) (B.14)
Beskriver den længde som strålingen passere i vandet.
Tdir = 0.415− (Ktrans · log10(V L)) (B.15)
Hvor Ktrans er en konstant der afgøre hvor meget stråling der transmitteres gennem
vandet. Ktrans afhænger af klarheden af vandet og det er derfor antaget at denne
parameter kan variere. I HSM er Ktrans = 0.194. Tdir er et tal mellem 0 og 1, som
afgøre hvor stor en procentdel af den direkte stråling som rammer bunden.
BRdir = exp
(
0.0214
(
θZA · pi180◦
)
− 1.941
)
(B.16)
beskriver den mængde af stråling som reflekteres
A1 = Φdirekte _ vand(1− Tdir) (B.17)
Mængden af stråling som absorberes i vandet
A2 = Φdirekte _ vand −A1 (B.18)
mængde af stråling som rammer bunden
A3 = A2(1−BRdir) (B.19)
Absorberede stråling af bunden
A4 = A3 · 0.53(1− η) (B.20)
96 Beregning af energibalancen
reflekteret stråling af bunden
A5 = A2 ·BRdir (B.21)
stråling som reflekteres fra bunden til vandet
A6 = A5(1− Tdir) (B.22)
mængde af stråling som absorberes i vandet fra den reflekterede stråling
Φdirekte _ optag = A1 +A4 +A5 (B.23)
mængden af samlet absorberet stråling af vandet.
Φdirekte _ optag _ bund = A3−A4 (B.24)
Den mængde af stråling som optages fra den diffuse stråling beregnes på næsten
samme måde, hvor blot T og BR ændres til:
Tdif = 0.415− (Ktrans log10(DW )) (B.25)
Er den procentdel af stråling som rammer bunden
BRdif = 0.1436 (B.26)
og i stedet for den direkte stråling bruges den diffuse stråling, herved fås Φdiffus _ optag
og Φdiffus _ optag _ bund.
Tilsammen er strålingen for hvert komponent produktet af diffus og direkte stråling
så:
ΦSol_over_vand = Φdiffus_over_vand + Φdirekte_over_vand (B.27)
ΦSol_vand = Φdiffus_vand + Φdirekte_vand (B.28)
ΦSol_optag = Φdiffus_optag + Φdirekte_optag (B.29)
ΦSol_optag_ bund = Φdiffus_optag_bund + Φdirekte_optag_bund (B.30)
B.0.2 Konduktion mellem vand og bund
Konduktion4 er en proces hvor varmeenergi transporteres mellem medier som følge
af en varmegradient mellem medierne. Varmeenergien flyttes fra det varme legeme til
det koldere legeme og med tiden vil der ske en reduktion i differencen her imellem.
I dette tilfælde er medierne bunden og vandet i vandløbet, hvor vandet er i konstant
bevægelse. Sedimentet under vandløbet er opfattet som en buffer med dybden Dsed, der
har sedimenttemperaturen Tsed [Boyd og Kasper, 2003]. I figur 3.7 vises processerne ved
beregning af Tsed og derved ΦKonduktion. I beregning af Tsed indgår der 4 energifluxe;
ΦKonduktion, ΦSed, ΦGrundvand. Til at beskrive disse processer bruges forskellige termiske
egenskaber ved sedimentet og vandet. a er sedimentets termiske diffusitet og standard
værdier kan findes i tabel C.3. K er sedimentets varmekapacitet og standard værdier
4 Dette afsnit er nyt i forhold til manualen udviklet af Boyd og Kasper [2003], men metoden bruges i
HSM v.8. Der findes ingen manual for HSM v.8 og processen er derfor beskrevet ud fra HSM v.8
97
kan findes i tabel C.4. ρ = 1000 kgm3 er vands massefylde og c = 4187
J
kg·℃ er vands
specifikke varmekapacitet. Ud fra dette kan ΦKonduktion beregnes:
ΦKonduktion =
K · (Tsed − TW )
Dsed
2
(B.31)
og konduktionen mellem grundvand og sedimentet ΦGrundvand estimeres på samme må-
de:
ΦGrundvand =
K · (Tsed − TG)
Dsed
2
(B.32)
Varmefluxen fra det indkomne sedimentflow beregnes som:
Φsed =
Qsed · ρ · c · (Tsed − TW )
WW ·∆x (B.33)
Hvis Φsed er negativ tilføres sedimentet energi fra vandet og hvis Φsed er positiv tilføres
vandet energi fra sedimentet. Nettoenergien som sedimentet tilføres beregnes som:
Φnetto_sediment = ΦSol_optag_ bund − ΦKonduktion − ΦSed − ΦGrundvand (B.34)
Og ud denne flux kan ∆Tsed estimeres:
∆Tsed =
Φnetto_sediment ·∆t
K
a
10000
·Dsed
(B.35)
∂Tsed
∂t løses derfor, for hvert segment med Eulers metode:
Tsed = Tsed + ∆Tsed (B.36)
Tsed har stor betydning for ΦKonduktion, men påvirker også TW på anden vis. Dette sker
ved at vandet som løber tilbage til vandløbet via sediment flowet (Qsed) antages at ha-
ve sedimenttemperaturen Tsed. Tsed påvirker derfor TW via ΦKonduktion og via sediment
flowet Qsed.
Sammenspillet mellem sedimentet og vandet i vandløbet har stor betydning for TW
og ofte kan sedimentet fungere som en tidsbuffer. Dette skyldes at der om dagen optages
varme i sedimentet, som om aftenen og natten afgives varmen fra sedimentet til vandet
i vandløbet [Loheide og Gorelick, 2006].
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C Parameter tabeller
Tabel C.1 Tabellen viser typiske værdier for Mannings n i na-
turlige og ikke regulerede vandløb. Hentet fra hjemmesiden
http://www.fsl.orst.edu/geowater/FX3/help/8_Hydraulic_Reference/Mannings_n_Tables.htm
Naturlige vandløb (ikke regulerede) Min Normal Maks
a. lige, ingen huller og banker, uden veg. 0.025 0.03 0.033
b. samme som a, med flere sten og vegetation 0.03 0.035 0.04
c. snoet, nogle huller, uden veg 0.033 0.04 0.045
d. samme som c med veg og flere sten 0.035 0.045 0.05
e. samme som d, lavere hældning 0.04 0.048 0.05
f. samme som d, flere sten 0.045 0.05 0.055
g. trængte områder, med veg, dybe huller 0.05 0.07 0.08
h. meget vegetation, dybe huller 0.075 0.1 0.15
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Tabel C.2 Tabellen viser typiske værdier for Mannings n i udgrave-
de vandløb eller vandløb med grødeskæring. Hentet fra hjemmesiden
http://www.fsl.orst.edu/geowater/FX3/help/8_Hydraulic_Reference/Mannings_n_Tables.htm
Regulerede vandløb Min Normal Maks
a. jord, lige og uniform, ingen veg 0.018 0.022 0.025
b. jord, lige og uniform, nogen veg 0.022 0.27 0.033
c. grus, lige og uniform, ingen grøde 0.022 0.025 0.03
Regulerede vandløb ikke vedligeholdt Min Normal Maks
d. tæt veg med højde som vanddybden 0.05 0.08 0.012
e. ingen veg på bunden men buske på banker 0.04 0.05 0.08
f. tætte buske på banker og høj veg på bunden 0.08 0.1 0.140
Tabel C.3 Tabellen viser typiske værdier for sedimentets termiske diffusitet a. Disse tal er
hentet fra HSM 8.0 og kan hentes på http://www.deq.state.or.us/wq/tmdls/tools.htm
vådt tørv 0.0012 cm2/s
ocean bunds sediment 0.002 cm2/s
mudder 0.0045 cm2/s
mudder fladt 0.0048 cm2/s
mudder / sand 0.0051 cm2/s
vådt sand 0.007 cm2/s
sand 0.0079 cm2/s
Klippe 0.0118 cm2/s
Tabel C.4 Tabellen viser typiske værdier for sedimentets varmelednings evne K. Disse tal er
hentet fra HSM 8.0 og kan hentes på http://www.deq.state.or.us/wq/tmdls/tools.htm
Vådt tørv 0.36 W/m/℃
vand 0.6 W/m/℃
ocean bunds sediment 0.9 W/m/℃
skifer 1.13 W/m/℃
vådt sand 1.67 W/m/℃
mudder 1.7 W/m/℃
klippesten 1.76 W/m/℃
mudder/sand 1.8 W/m/℃
mudder fladt 1.82 W/m/℃
sand 2.5 W/m/℃
basaltisk sten 2.9 W/m/℃
limsten 2.93 W/m/℃
sandsten 4.18 W/m/℃
D DTS data fra d.3/5-2011
Figur D.1 Plot af DTS data til analyse af grundvands indstrømning. Det ses at der er huller i
graferne, hvilket skyldes at DTS-kablet har været oppe fra vandet og derfor ikke repræsentere
vandløbstemperaturen. Disse data er derfor fjernet. Vandløbstemperaturen er plottet for hver
meter.
I dette appendiks vises valdløbstemperaturdata fra et DTS-datasæt målt d.3/5-2011
og d.4/5-2011. Der er udvalgt 2 tidspunkter, som er plottet i vandløbets længderetning.
Denne figur er brugt til at lokalisere grundvandskilder sammen med figur 7.1.
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E Symboloversigt
I denne liste vises de vigtigste symboler. Hydrologi
Symbol Forklaring Enhed Symbol Forklaring Enhed
NN Nedbør mm Ea Aktuel evaporation mm
PN Oppumpning af grund-
vand
mm ∆S Ændringer i grundvands
magasin
mm
Qo Overflade afstrømning mm Qu Grundvands afstrømning mm
Q Vandføring m3/s QG Grundvandstilstrømning m3/s
Qind Tilstrømning til et seg-
ment
m3/s Qud fraførsel af vand fra et seg-
ment
m3/s
Qsed Sediment flow m3/s v strømhastighed m/s
V Vandvolumen l X Muskingum konstant
b Muskingum konstant t Km Muskingum-Cunge varia-
bel
t
C1 Muskingum konstant C2 Muskingum konstant
C3 Muskingum konstant c bølgehastighed m/s
Vandløbs geometri
Symbol Forklaring Enhed Symbol Forklaring Enhed
A Tværsnitsareal af vandlø-
bet
m2 PW Vådperimeter m
DW Vanddybde m DW Middel vanddybde m
WW Vådbredde m WB Bundbredde m
DBF Maksimal dybde m WBF Topbredde m
Z Hældning på bredder m/m S0 Hældning på vandløb m/m
Dsed Sediment dybde m Mannings n Mannings ruhedskoeffici-
ent
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Vinkler
Symbol Forklaring Symbol Forklaring
θl længdegrad θb breddegrad
θAZ Azimuth vinklen θSA Sol højden
θZE Zenith vinklen θtopo vinklen mellem vandover-
fladen og bankerne (bereg-
net fra midten af vandlø-
bet)
Vegetation
Symbol Forklaring Enhed Symbol Forklaring Enhed
Vh Vegetations højde m Vd vegetations tæthed %
SLv Længden på vegetations
skyggen
m θvts View to sky koefficient
Ψ Andel transmitteret ener-
gi gennem vegetation
Klima
Symbol Forklaring Enhed Symbol Forklaring Enhed
Tluft Lufttemperatur ℃ H Relativ luftfugtighed %
W Vind hastighed m/s N Nedbør mm
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Energi Solstråling
Symbol Forklaring Enhed Symbol Forklaring Enhed
ΦSol Solflux W/m2 Φk Solkonstanten uden
for atmosfæren
W/m2
ΦSol_rum Solflux uden for at-
mosfæren
W/m2 ΦSol_over_topo Solflux over topo-
grafi
W/m2
Φdiffus_over_topo Diffus solflux over
topografien
W/m2 Φdirekte_over_topo Direkte solflux over
topografi
W/m2
ΦSol_over_topo(POT) Potentiel solflux
over topografien
W/m2 ΦSol_over_vand Solflux over vandet W/m2
Φdiffus_over_vand Diffus solflux over
vandet
W/m2 Φdirekte_over_vand Direkte solflux over
vandet
W/m2
ΦSol_vand Solflux i vandet W/m2 Φdiffus_vand Diffus solflux i van-
det
W/m2
ΦDirekte_vand Direkte solflux i
vandet
W/m2 Φdiffus_vand Diffus solflux i van-
det
W/m2
ΦSol_optag Optagne mængde
solenergi i vand
W/m2 Φdiffus_optag Diffus energi opta-
get i vandet
W/m2
Φdirekte_optag Direkte energi op-
taget i vandet
W/m2 ΦSol_optag_bund Energi optaget af
bunden
W/m2
Φdiffus_optag_bund Diffus energi opta-
get af bunden
W/m2 Φdirekte_optag_bund Direkte Energi op-
taget af bunden
W/m2
r radius vektoren JD Julianske dags
nummer
KI Klarheds indeks Df diffus brøk
ÅD dags nummer på
året
S Skydække
R Andel reflekte-
ret stråling fra
vandoverfladen
V L Længden af vand-
søjlen som den di-
rekte dtråling pas-
sere
m
Tdir Andel transmitte-
ret stråling gennem
vandet
Ktrans Empirisk konstant i
beregning af Tdir
BRdir Andel reflekteret
direkte stråling fra
bunden
A1 Absorberet energi i
vandet
W/m2
A2 Stråling som ram-
mer bunden
W/m2 A3 Absorberet energi
af bunden
W/m2
A4 Reflekteret stråling
fra bunden
W/m2 A5 Absorberet energi
af den reflekteret
stråling
W/m2
A6 Strålingen som op-
tages af A5
W/m2 Tdif Andel transmitte-
ret diffus stråling
BRdif Andel reflekteret
diffus stråling fra
bunden
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Energi langbølget
Symbol Forklaring Enhed Symbol Forklaring Enhed
ΦLang_veg Langbølget stråling
fra vegetationen
W/m2 η Emissiviteten
σ Bolzmanns kon-
stant
J/K ΦLang Netto langbølget
stråling
W/m2
ΦLang_ud Langbølget stråling
fra vandløbet
W/m2 ΦLang_atm Langbølget stråling
fra atmosfæren
W/m2
Energi Konduktion
Symbol Forklaring Enhed Symbol Forklaring Enhed
Tsed Sediment tempera-
tur
℃ ΦKonduktion Konduktion mellem
bund og vand
W/m2
ΦSed Energiflux mellem
Qsed og sediment
W/m2 ΦGrundvand Energiflux mellem
sediment og lavere
liggende grundvand
W/m2
Φnetto_sediment Netto energi opta-
get i sediment
W/m2 Qsed Sediment flow m3/s
Dsed tykkelsen på sedi-
mentet
m ρ Densitet kg/m3
c specifik varmekapa-
citet
J
kg·℃ a termisk diffusitet cm2/s
K Varmeledningsevne Wm·℃
Andre energi processer
Symbol Forklaring Enhed Symbol Forklaring Enhed
BR Bowen ratio ΦKonvektion Konvektion mellem
vandoverflade og
luft
W/m2
ΦEvaporation Evaporation W/m2 Φnetto Netto energitilfør-
sel til vandløb
Vandløbstemperatur
Symbol Forklaring Enhed Symbol Forklaring Enhed
TW Vandløbstemperatur ℃ DL Dispersions koefficient
Us Friktionshastighed h1 første beregnede hældning
i MacCarmack
h2 første beregnede hældning
i MacCarmack
∆TWi Temperaturændring fra
eksterne kilder
℃
TWi Vandløbstemperatur før
vandtilførsel
℃ Vi Vandvolumen før ekstern
vandtilførsel
m3
Vind Vandvolumen efter ek-
stern vandtilførsel
m3
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Objektiv problem
Symbol Forklaring Symbol Forklaring
n Antal parametre f Objektiv funktion
Θ Parameterrum θ Parametersæt
θi parameter i Vg Værdi tillagt f
HDMR
Symbol Forklaring Symbol Forklaring
D Varians Di Varians for førsteordens
komponentfunktioner
Dij Varians for andenordens
komponentfunktioner
x Parametersæt bestående
af parameter x1, x2, ..., xm
f0 Komponentfunktion af
nulteorden
fi Komponentfunktion af
førsteorden
fij Komponentfunktion af
andenorden
α Konstant koefficient for
førsteordens komponent-
funktioner
β Konstant koefficient for
andenordens komponent-
funktioner
ϕr Ortonomal basisfunktion
med en variabel
ϕpq Ortonomal basisfunktion
med to variable
Si Sensitivitets indeks for
førsteordens komponent-
funktioner
Si Sensitivitets indeks for
førsteordens komponent-
funktioner
Sij Sensitivitets indeks for
andenordens komponent-
funktioner
Kn Hyperterning
SCE
Symbol Forklaring Symbol Forklaring
k Antal komplekser m antal medlemmer i et
kompleks
s Antal startpunkter S Simpleks
g geometrisk tyngdepunkt
MCMC
Symbol Forklaring Symbol Forklaring
L(θ) Likelihoodfunktion pi(θ) a posteriori fordeling
O Overgangsmatrice A Accept sandsynlighed
